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Se investigan el espesor de la corteza bajo los Andes del Norte con la técnica conocida
como función receptora. Se utilizan datos teleśısmicos registrados por un conjunto de 22
estaciones de banda ancha desplegados por la Red Sismológica Nacional de Colombia, y
operada por el Servicio Geológico Colombiano. Se utilizaron las conversiones primarias P
a S y las reverberaciones corticales para estimar el espesor de la corteza y razón V p/V s;
Utilizando diagramas Wadati también se calculó este V p/V s de la corteza alrededor de las
estaciones para restringir aún más la estimación de los espesores. En el norte de Colombia,
cerca de la costa del Caribe, los rangos estimados de espesor de la corteza vaŕıan de 25 a
30 km; en el Magdalena Medio, el espesor de la corteza es de unos 40 km, por debajo de la
Cordillera Central al norte, la profundidad de Moho es cercana a los 40 km; en la frontera
Colombia-Ecuador, bajo el flanco Occidental de los Andes, el espesor estimado es de unos
50 km. Funciones receptoras en una estación en el cratón en el SE de Colombia, cerca de las
estribaciones de la Cordillera Oriental, indican claramente la presencia de la discontinuidad
de Moho, a una profundidad alrededor de los 36 km. Los mayores valores de espesor de la
corteza se presentan por debajo de una meseta (Altiplano Cundiboyacense) en la Cordillera
Oriental, cerca de Bogotá, con valores cercanos a los 60 km.




The crustal thickness beneath the Northern Andes is investigated with the teleseismic re-
ceiver function technique. We used teleseismic data recorded by an array of 22 broadband
stations deployed by the Colombian Seismological Network, and operated by the Colombian
Geological Survey. We used the primary P -to-S conversion and crustal reverberations to
estimate crustal thickness and average V p/V s ratio; using Wadati diagrams, we also calcu-
lated the mean crustal V p/V s ratio around stations to further constrain the crustal thickness
estimation. In northern Colombia, near the Caribbean coast, the estimated crustal thickness
ranges from 25 to 30 km; in the Middle Magdalena Valley, crustal thickness is around 40 km;
beneath the northern Central Cordillera, the Moho depth is nearlly 40 km; at the Ecuador-
Colombia border, beneath the western flank of the Andes, the estimated thickness is about
50 km. Receiver functions at a station at the craton in South East Colombia, near the foot-
hills of the Eastern Cordillera, clearly indicate the presence of the Moho discontinuity at a
depth near 36 km. The greatest values of crustal thickness occur beneath a plateau (Alti-
plano Cundiboyacense) on the Eastern Cordillera, near the location of Bogota, with values
around 60 km.
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3.1. La función receptora . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 16
3.1.1. Obtención de funciones receptoras a partir de la deconvolución en el
dominio de la frecuencia . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 21
3.1.2. Obtención de funciones receptoras a partir de la deconvolución itera-
tiva en el dominio del tiempo . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 21
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1. Introducción
Este trabajo fue realizado con el objetivo de dar aportes al estudio de la estructura tectónica
del Noroeste de Suramérica (Colombia): Considerando la complejidad tectónica expresada
en superficie, es importante investigar la configuración de la corteza y el manto superior
para entender la evolución tectónica de la región y la amenaza śısmica. Existen múltiples
evidencias de que la Tierra es heterogénea en muchas escalas, pero se hace extremadamente
complicado conocerla mediante medidas directas. Los métodos más utilizados para estudiar
la Tierra como planeta se basan en el uso de medidas indirectas, muchos de los cuales consis-
ten en la utilización de śısmica pasiva u ondas provenientes de terremotos. Cuando un sismo
ocurre, la enerǵıa es liberada y ondas de cuerpo P y S son radiadas en todas las direcciones
desde el foco y son propagadas por el interior de la Tierra; ellas se reflejan, se refractan y
cambian su manera de vibrar, es decir, se crean conversiones de fase tales como ondas P a S
o S a P , que ocurren cuando el frente de ondas encuentra alguna discontinuidad en el medio.
Las discontinuidades representan los ĺımites entre medios que tienen diferentes propiedades
composicionales, y por tanto elásticas. Esto a su vez es detectado por un sismómetro ubicado
en la superficie terrestre, el cual registra los efectos del paso de las ondas por el medio.
Bajo esta consigna se estudian indirectamente los fenómenos f́ısicos que ocurren en el interior
y se analizan distintas caracteŕısticas de las señales śısmicas, tales como tiempos de viaje,
conversiones de fases, atenuación, dispersiones, entre otras. Debido a esto los cient́ıficos son
forzados a desarrollar herramientas y métodos que permitan elaborar modelos a partir de
esta información; algunos de los métodos más conocidos son la reflexión śısmica, tomograf́ıa
śısmica, estudio de ondas superficiales y la función receptora, empleada para este trabajo;
esta técnica es bastante utilizada en la sismoloǵıa observacional para extraer información
valiosa del interior de la Tierra a partir de los registros de terremotos distantes.
Para el estudio de la estructura litosférica en Colombia a partir de la función receptora,
se utilizan registros de banda ancha suministrados por la Red Sismológica Nacional de Co-
lombia adscrita al Servicio Geológico Colombiano, que cuenta con más de 42 estaciones de
Banda ancha y corto periodo instaladas a lo largo del territorio, funcionando en tiempo real
para el monitoreo de la actividad śısmica del páıs.
Desde el punto de vista composicional la Tierra está dividida en tres importantes zonas: la
corteza, el manto y el núcleo. Dichas zonas están configuradas como capas horizontales y
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tienen efectos detectables sobre la enerǵıa que se propaga en forma de ondas śısmicas a través
de éstas. Los registros sismológicos traen consigo esta información, la cual es aprovechada
para el conocimiento de la estructura terrestre. El propósito de usar una técnica que busque
aislar los efectos de la estructura de la Tierra, a partir de los registros sismológicos de terre-
motos, fue propuesta en los años 60 (Phinney, 1964.). Pero fue en los 70 cuando en esfuerzos
separados, Vinnik (1977) y Langston (1977, 1979, 1981), formulan una metodoloǵıa para
explorar la corteza terrestre a partir del estudio de las conversiones de fase de las ondas
que inciden y se propagan al interior de la corteza, la cual es llamada Función Receptora
(Receiver function por su denominación original en inglés). Tiempo después, esta técnica
es refinada por Charles Ammon, que incluye mejoras en el proceso de deconvolución de las
formas de onda, el cual es el proceso que permite aislar las conversiones de fase (efectos de
la estructura) del sismograma (Ammon, 1990).
Con la evolución instrumental, esta técnica hoy en d́ıa es comúnmente utilizada para el
estudio de la corteza y permite obtener modelos de velocidad para la corteza a partir de
la inversión de funciones receptoras (Owens et al. 1984). En la última década, las funcio-
nes receptoras se han usado para inversión simultánea en conjunto con curvas de dispersión
(Julia et al., 2000., Mej́ıa (2001), Shen et al., 2013). En efecto, mientras que las funcio-
nes receptoras son sensibles a cambios en la impedancia del medio, la velocidad de las ondas
superficiales depende del promedio absoluto de las velocidades de onda. El estudio de conver-
siones de fase P -S también es usado para determinar la configuración de las discontinuidades
a profundidades de 410 y 660 km (Alinaghi 2003., Mohsen et al., 2005) siendo éstas las dis-
continuidades de mayor relevancia en el manto superior. El propósito central de este trabajo
está en la detección del ĺımite corteza-manto (Moho) por debajo de las estaciones de banda
ancha de la Red Sismológica Nacional de Colombia, y en algunos casos, interpretar aspectos
de la estructura macro al interior de la corteza, tales como la presencia de discontinuidades
relevantes, presencia de interfaces inclinadas, zonas de anisotroṕıa, entre otros.
En Colombia sólo se tiene información de trabajos con funciones receptoras en los estudios
de Mej́ıa (2001), del Observatorio Sismológico del Sur Occidente Colombiano, donde estima
con esta técnica datos que indican un espesor de la corteza en la región de Bah́ıa Solano
(Chocó) de 22 km, y en el Cerro La Horqueta (Cordillera Occidental) de 29 km. Castaño
(2007) estima el espesor de la corteza en la Estación sismológica el Rosal de la RSNC con un
valor de aproximadamente 40 km, a partir de inversión de funciones receptoras con modelos
de velocidades.
Dentro de los estudios Geof́ısicos llevados a cabo en los años 70, el más importante es asociado
al Proyecto Nariño que consistió en una investigación multinacional realizada en Colombia,
Ecuador y en el Océano Pacifico adyacente, con la utilización de fuentes de enerǵıa contro-
lada. En dicho proyecto se realizaron investigaciones que proporcionan información sobre la
4 1 Introducción
profundidad del Moho en algunas zonas del páıs especialmente en el suroccidente de Colom-
bia, realizados con refracción śısmica y gravimetŕıa.
Perfiles śısmicos con fuente controlada desarrollados en la parte suroccidental de Colombia
y Norte de Ecuador, que cubren desde el oeste en la Isla de Malpelo a Buenaventura hasta
Yumbo (Valle del Cauca), Túmaco (Nariño), Norte de Ecuador y en cercańıas a la capi-
tal de Colombia fueron analizados por Meyer (1973) y Meissner (1973) (Proyecto Nariño),
proponiendo valores promedio de la corteza para los cortes analizados: En el perfil śısmico
Malpelo-Túmaco-Laguna de la Cocha (Nariño), bajo las cordilleras Central y Occidental,
estiman un espesor promedio de 40 km, y por debajo del Pacifico colombiano un espesor
de 15 km aproximadamente. En el perfil Malpelo-Buenaventura-Yumbo, bajo la Cordillera
Central, la profundidad del Moho llega a los 41 km, disminuyendo hacia el occidente hasta
los 30 km por debajo de la cordillera Occidental y 18 km en la región costera. Adicional-
mente, perfiles śısmicos sobre la dorsal de Malpelo dan información de un espesor promedio
de corteza de 16 km (Wade et al., 1973, Proyecto Nariño). En el Mar Caribe, al norte de
Cartagena, se calcula que la profundidad de la discontinuidad de Mohorovicic está a unos 16
km, a partir del análisis de perfiles de refracción (Ewing et al., 1960 en J.E. Ramirez, 1973,
Proyecto Nariño). Leeds y Knopoff (1972) en proyecto Nariño, estudiaron las trayectorias
de las Ondas Rayleigh entre Quito y Bogotá, hallando que la discontinuidad corteza-manto
superior esta aproximadamente a 60 km de profundidad bajo Bogotá.
Estudios en la Cordillera Occidental indican que la corteza presenta un espesor prome-
dio de 29 km (Mooney et al., 1981, Proyecto Nariño). Los resultados llevados a cabo con
śısmica de refracción y Gravimetŕıa muestran que el limite corteza-manto en la cuenca de
Panamá está entre 17 y 20 km; bajo la Serrańıa de Baudó, la cuenca de Atrato y la Cordillera
Occidental está a 30 km y alcanza 45 km debajo de la parte norte de Codillera Central cerca
a Medelĺın (Fluh et al., 1981 Proyecto Nariño).
Nivia et al., 1989 (Proyecto transectas- INGEOMINAS) a partir de modelos gravimétricos y
magnéticos hacen estimaciones de la profundidad del Moho, con un perfil desarrollado entre
el Valle del Cauca hasta el Huila, en la parte sur central de Colombia, con limites desde el
océano pacifico hasta los llanos Orientales, proponiendo valores en la costa paćıfica de 30 km;
en la Cordillera Occidental y en el Valle del Cauca establecen un espesor entre 25 y 30 km;
en la cordillera Central el espesor calculado está entre 30 y 50 km; en el Valle superior del
Magdalena los valores alcanzan los 35 km; sobre la Cordillera Oriental el Moho es estimado
entre 40 y 45 km; y en los llanos Orientales el espesor vaŕıa entre 20 y 25 km.
Información más reciente sobre modelos gravimétricos del espesor de la corteza se obtuvo a
partir de estudios desarrollados por Hurtado y Leuro (2000); ellos encuentran un valor pro-
medio de profundidad del Moho de 45 km en la mayor parte del páıs. Aśı mismo Hernández
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(2006) obtiene información sobre el espesor de la corteza continental estimando valores que
oscilan entre los 35 a 60 km bajo los andes centrales. Estudios de espesor efectivo elástico y
flexión de la Litosfera en Colombia hechos por Kellogg y Salvador (1995), Galán y Casallas
(2010), entre otros, concuerdan con un espesor efectivo elástico de 20 a 25 km bajo la zona
volcánica en la Cordillera Central, extendiéndose a 60 km al norte de los complejos volcánicos.
Otros estudios han generado este tipo de información, pero de manera general para el terri-
torio Colombiano: Ojeda (2001) encuentra en su estudio sobre estructura de la corteza un
valor promedio para el páıs de 32 km como profundidad del Moho, utilizando para ello una
tomograf́ıa śısmica a partir de los registros de la RSNC de sismicidad local. Vargas (2003),
empleando también tomograf́ıa śısmica, encuentra una región de baja velocidad hasta los 60
km de profundidad bajo la región volcánica del norte de Colombia, el cual esta asociado a
las estructuras que alimentan este vulcanismo en esta zona del páıs.
Aunque la mayoŕıa de estudios śısmicos en Colombia han sido de carácter local, la mayoria
están encaminados a la exploración de hidrocarburos o a depósitos minerakes, los cuales al-
canzan profundidades de escasos kilómetros y cuyos resultados generalmente nos son puestos
a conocimiento de la comunidad en general.
En el mundo existen centenares de investigaciones que utilizan el cálculo de funciones recep-
toras, con el fin de encontrar contrastes importantes en el subsuelo evaluado. En la figura
1.1 se observa cómo ha crecido el uso de la técnica desde los años 80 hasta el 2006. Entre los
trabajos más destacados se encuentran los siguientes: Limites corteza-manto (Owens et al.,
1984; Zandt y Ammon 1995; Zhu y Kanamori., 2000; Yuan et al., 2005; Mohsen et al., 2005;
Niu et al., 2007 ); estructuras litosféricas en ambientes de “rift” (Owens et al., 1984; Last
et al., 1997); discontinuidades en el manto superior (Gurrola et al., 1994; Kosarev et al.,
1996; Dueker and Sheehan, 1997; Sheehan et al., 1997); zonas de subducción (Cassidy and
Ellis, 1991, 1993; Li et al., 2003); cuerpos magmáticos (Sheetz and Schlue, 1992); estudios
en corteza oceánica (Miller et al., 1992); estudios en cuencas (McNamara and Owens, 1993;
Zandt et al., 1995; Ozalaybey et al., 1997); plumas oceánicas (Kind et al., 2002; Li et al.,
2003); anisotroṕıa en la corteza y el manto superior (McNamara and Owens, 1993; Levin y
Park., 1987; Schulte-Pelkum et al., 2005; Ozacar y Zandt 2004; Ozacar et al., 2008, Liu y
Niu., 2011).
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Figura 1-1.: Estudios de función Receptora de 1980 a 2006, Tomado de Kosarian (2006)
Web of Science.
Esta tesis está dividida en los siguientes caṕıtulos:
En el caṕıtulo 2 se presenta el marco tectónico y geológico del noroeste de Suramérica.
El caṕıtulo 3 describe los datos utilizados en el estudio.
El caṕıtulo 4 contiene la explicación del método de la Función receptora y las técnicas em-
pleadas para determinar el cociente V p/V s (Velocidad de la onda P dividido por la velocidad
de la onda S) y el espesor de la corteza H.
El caṕıtulo 5 presenta los resultados de profundidad del Moho, y resultados de V p/V s y H
para cada estación.
En el caṕıtulo 6 se incluyen la discusión de los resultados.
En la capitulo 7 se presentan las conclusiones y recomendaciones.
2. Marco tectónico y Geológico del
Noroeste Suramérica
2.1. Marco tectónico
El territorio Colombiano se encuentra en la terminación de la Cordillera de los Andes, que
se extiende a lo largo de más de 9000 km al oeste de Suramérica. La deformación litosférica
en Colombia se debe principalmente al régimen de tres placas litosféricas: La placa Sur-
americana, la placa de Nazca y la placa del Caribe (Figura 2.1). La Placa Nazca converge
hacia el este a 6 cm/año respecto a la parte estable de Suramérica, y la placa del Caribe se
desplaza al sureste a 1-2 cm/año respecto a Suramérica (Freymueller et. al., 1993; Kellogg
and Vega, 1995). No existe una única localidad de unión triple entre éstas, y el movimiento
relativo es acomodado a lo largo del Bloque Chocó-Panamá, que incluye una serie de fallas
de cabalgamiento que tienen rumbos NW a NE (Pennington, 1981). El Bloque Norte de
los Andes se mueve hacia el noreste como un bloque aproximadamente ŕıgido, aunque con
evidente deformación interna (Trenkamp et al, 2002.). La interacción de estas estructuras
dio origen a un sistema orogénico único, conformado por cadenas montañosas separadas por
valles y depresiones, los cuales han venido deformando la corteza continental, dando lugar a
una actividad śısmica y volcánica frecuente y persistente en el territorio colombiano.
A partir del rompimiento de la placa de Farallón en la placa de Cocos y Nazca en el Mioceno
(23 Ma) (Meschede et al., 2000), la expansión a lo largo del ĺımite de las placas de Cocos y
Nazca ha conducido a la formación de la cuenca de Panamá y a una interacción compleja
de las placas en el Noroeste de Sur América, como también a la segmentación de la placa de
Nazca, la cual es divida en varias regiones, establecidas a partir de la distribución de la sis-
micidad intermedia (Pennington, 1981, Gutscher et al., 1999). La segmentación de la Placa
subducida puede ser explicada por la diferencia en la fuerza ascendente (flotabilidad), aso-
ciada a su vez a diferencias en los rasgos batimétricos que han sido subducidos parcialmente
(Pennington, 1981), y también por la presencia de dorsales aśısmicas que están asociadas al
bajo ángulo (menor a 35◦) de buzamiento en la zona de subducción Nazca-Pacifico, como lo
son las dorsales de Cocos, Carnegie, Coiba y Malpelo, (Meschede et al., 2000). Gutscher et
al., (1999) presentan un modelo de la segmentación de la placa de Nazca entre los 2◦S y los
6◦N , y proponen que la dorsal de Carnegie controla la subducción en esta región y que ésta
se prolonga más allá de los 110 km bajo el bloque norte de los Andes.
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Imágenes tomográficas de Van der Hilst y Mann (1994) revelan la subducción de las placas
de Nazca y del Caribe bajo el Bloque Norte de los Andes; esta última subduce con un ángulo
más bajo, comparado con la placa de Nazca. Estudios sismológicos sugieren que la placa del
Caribe se acerca a Suramérica con un estilo de subducción plana con un ángulo entre 12◦ a
19◦ (Van Der Hilst and Mann, 1994; Corredor, 2003; Cortés y Angelier, 2005). A su vez,
Taboada et al. (2000) a partir de estudios de sismicidad y tomograf́ıa śısmica, sugieren que
hay una superposición entre la Placa de Nazca y un segmento antiguo remanente de la Placa
del Caribe en la región entre 5.2◦N y 7◦N (Denominada por el autor Paleo Placa del Caribe).
La localización de esta zona de superposición de placas es correlacionable con el ĺımite norte
del volcanismo en la parte central de Colombia (Corredor, 2000). Un posible bajo ángulo
de subducción de la Placa Nazca en latitudes por encima de los 5◦N y el contacto con la
Placa del Caribe pueden explicar la ausencia de vulcanismo activo al norte de Colombia;
este bajo ángulo de subducción puede ser causado por la colisión del Bloque Chocó-Panamá,
(Gutscher et al, (2000), Corredor (2003)). A su vez, Cortes y Angelier (2005) sugieren que
el Nido de Bucaramanga y el Nido del Cauca están asociados a la zona de máxima flexión
externa de las placas Caribe y Nazca y la sismicidad intermedia es generada por el rom-
pimiento de cada uno de los bloques respectivamente. Taboada et al. (2000) sostienen que
la sismicidad intermedia en la cordillera oriental está relacionada con la existencia de una
falla lateral derecha de cizalla localizada alrededor de 5.2◦N con azimuth entre N90◦E y
N100◦E; esta falla se alinea con la terminación de la Serrańıa del Baudó y se considera como
el ĺımite de la Placa del Caribe. Taboada et al. (2000) proponen también que la sismicidad
en el Nido de Bucaramanga está localizada en la Placa del Caribe a una profundidad de
150 km aproximadamente en una región de 6.8 ◦N y 73◦W y corresponde a un punto de
inflexión de la losa oceánica en esa región. Gutscher et al., (1999) presentan un modelo de
la segmentación de la placa de Nazca entre los 2◦S y los 6◦N , y propone que la dorsal de
Carnegie controla la subducción en esta región y que ésta se prolonga más allá de los 110 km
adentro de Colombia. En esta misma zona el modelo propuesto por Cortes y Angelier (2005)
asocia la sismicidad intermedia conocida como el nido del Cauca a la región de máxima
flexión de la placa de Nazca que subduce bajo la placa suramericana.
Estudios basados en mediciones con GPS (Pérez et al., 2001, Weber et al., 2001), concuer-
dan con la subducción de la Placa del Caribe por debajo de América del Sur y el Bloque
Norte de los Andes. Estudios geodésicos del proyecto CASA (Central and South America),
(Trenkamp et al., 2002) muestran una rápida subducción de la placa Nazca a lo largo de la
trinchera Colombo-Ecuatoriana; la subducción parece acomodarse de sur a norte, probable-
mente asociada a la influencia del acercamiento de la dorsal aśısmica de Carnegie en la región
Ecuatoriana y en la parte sur de Colombia. A su vez, estudios en el noroeste de Colombia
y en Panamá demuestran que la colisión activa de Panamá con Colombia presenta una de-
formación mas allá de los 550 km en la zona de sutura y que el Bloque Chocó-Panamá se
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Figura 2-1.: Esquema sismotectónico del norte de los Andes y la región Caribe, estrellas
en rojo indican ubicación de los volcanes. Flechas negras indican dirección y
velocidad de las placas con respecto a Suramérica, Bog (Bogotá), MG (Macizo
de Garzón), SM (Sierra la Macarena), SR (Sistema de fallas de Romeral),
MSM (Macizo de Santa Marta), FSMB (Falla de Santa Marta-Bucaramanga)
Modificado en Taboada et al (2000).
comporta como un bloque ŕıgido indentador (indenter). En cuanto a la Placa del Caribe,
ésta converge con el Bloque norte de los Andes de forma oblicua a una velocidad relativa
más lenta que la placa Nazca (Figura 2.1).
Los procesos de convergencia relacionados con las placas de Nazca, Caribe y Suramérica
generan sismicidad superficial e intermedia, que está distribuida principalmente en algunas
zonas estructurales: La serrańıa del Darién, la Zona de deformación de Itsmina, la depresión
Cauca-Pat́ıa, el Valle de Magdalena y el sector este de la cordillera oriental. La sismicidad
que se concentra en 73◦W - 7.1◦N , con profundidades entre 140 a 150 km (El Nido de
Bucaramanga), parece ser producto de la flexión de la placa del Caribe en su proceso de
subducción bajo placa suramericana (Taboada et al 2000).
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2.2. Geoloǵıa regional
Los Andes suramericanos del norte se dividen en tres cordilleras: Oriental, Central y Occiden-
tal, con tendencias N -NE; las cordilleras son separadas por valles y cuencas. La naturaleza y
composición de las tres son diferentes, cada una resulta de distintos procesos tectónicos que
han afectado el noroeste de Suramérica. Las cordilleras Central y Occidental son separadas
por la depresión Cauca-Pat́ıa, justo donde el sistema de fallas de Romeral marca el ĺımite
de dos dominios: el continental hacia el oriente, y el oceánico en la parte occidental. Según
Restrepo y Toussaint (1988) la esquina noroeste de Suramérica está compuesta de una serie
de Terrenos acrecionados hacia el escudo de Guyana en varios episodios en el Paleozoico
tard́ıo, el Cretácico inferior, el Cretácico tard́ıo y en el Mioceno.
Estudios geof́ısicos recopilados por Cediel et al. (2003) presentan un conjunto tectónico de te-
rrenos, regiones que incluyen más de 30 unidades diferenciadas por caracteŕısticas litológicas
y morfoestructurales del Bloque norte de los Andes, definiendo 5 reinos tectónicos principa-
les: El reino del escudo de la Guyana, reino de la subplaca central continental, El reino de
la subplaca de Maracaibo, el reino tectónico del oeste y el reino Guajira-Falcón. Cada reino
contribuyó a un distinto mecanismo tectónico durante la orogenia del norte de los Andes y
cada una registró un estilo deformacional diferente.
La región del este de los Andes incluye los llanos y la región de la Amazonia. Estos terrenos
hacen parte del escudo de la Guyana desde los inicios del Paleozoico; en este sentido es-
ta región es un Bloque autóctono. (Restrepo y Toussaint, 1988). El basamento precámbrico
está relacionada a una colisión continental asociada a un alto grado de metaformismo durante
la orogenia Grenvilliana, trayendo consigo la formación del macizo de Garzón, que consis-
te en un cinturón granuĺıtico exhumado hace 1200 Ma aproximadamente (Cediel et al., 2003).
La cordillera Oriental está compuesta de basamento metamórfico del precámbrico, que posi-
blemente aflora también en la Sierra Nevada de Santa Marta, el Macizo de Santander y en el
borde oriental de la Cordillera Central (Restrepo y Toussaint 1988), comprendiendo a su vez
los mismos terrenos geológicos en las cuencas superiores, media e infeŕıor del Magdalena; esta
región es conocida como el Cinturón Móvil Continental (Paris y Romero 1994), y definida
también por Cediel et al., (2003) como el Reino Central Continental.
La cordillera Oriental es una cuenca sedimentaria invertida que involucra deformación pro-
funda de la corteza (Cediel et al., 2003). Los mecanismos de levantamiento resultan de los
movimientos combinados y transpesivos del Bloque de Maracaibo y el reino tectónico del
Occidente definido por Cediel et al., 2003.
La Cordillera Central está compuesta principalmente por un complejo polimetamórfico del
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Paleozoico con intrusiones ı́gneas del Mesozoico (Restrepo y Toussaint, 1988). Durante el
cretácico infeŕıor sedimentos marinos son depositados en la sutura entre las cordilleras Oc-
cidental y Central, este terreno es denominado como CAT (Central Andean Terrane) por
Restrepo y Toussaint, (1988).
La parte norte de la cordillera Occidental y la Región del Baudó comprenden un terreno
asociado a un arco de islas que fue acrecionado durante el Mioceno (Restrepo y Toussaint
(1988)). La región en mención está dominada por secuencias de basaltos toleit́ıcos del Cretáci-
co Superior al Paleogeno con capas piroclásticas, turbiditas y cherts, con afinidad tipo MORB
(Mid Ocean Ridge Basalt) (Restrepo y Toussaint (1988), Cediel et al., 2003). La colisión de
este arco de islas durante el Mioceno, produce un importante acortamiento de los Andes
colombianos, incluyendo la Cordillera Oriental (Restrepo y Toussaint 1988, Taboada et al.,
2000).
En la parte sur y central de la Cordillera Occidental y en cercańıas al sistema de fallas de
Romeral se ha documentado la presencia de material oceánico, evidenciado en rocas máficas
y ultramáficas, limolitas, turbiditas, secuencias de ofiolitas y sedimentos oceánicos probable-
mente del Jurásico tard́ıo (Restrepo y Toussaint, 1988, Cediel et al., 2003).
En la región costera del Caribe Colombiano dos estructuras de gran importancia son com-
prendidas: La regiones San Jacinto y Sinú. Estos terrenos del Caribe están constituidos por
rocas volcánicas oceánicas, indicando material alóctono con composición similar al conocido
en la Cordillera Occidental, presentando basaltos de la misma provincia volcánica (Cediel et
al., 2003).
Estudios realizados en el norte de Colombia por Cerón et al., (2007) indican que la corteza
bajo el norte de Colombia es de naturaleza continental a transicional (continental adelgaza-
da). Los cinturones plegados de Sinú y San Jacinto son formados por capas aisladas y láminas
delgadas de sedimentos oceánicos que pudieron haber sido rasgadas de la placa que subduce
y cabalgadas durante una melange acrecionaria y eventualmente puestas en superficie.
En la zona más norte de Colombia se tienen importantes provincias que incluyen la Sierra
Nevada de Santa Marta, los Andes de Mérida, la Serrańıa del Perijá, el Macizo de Santander
y las cuencas de Cesar-Rancheŕıa y de Maracaibo, constituyendo la porción más al norte del
escudo de la Guyana. En el Cretácico tard́ıo comienza una migración de los materiales que
componen estas provincias hacia el noroeste a lo largo del sistema de fallas de Santa Marta-
Bucaramanga, y el sistema de fallas Oca y el Pilar, (Pindell, 1993 en Cediel et al., 2003).
Esta interacción trae consigo la formación de los Andes Mérida, la Serrańıa del Perijá y la
Sierra Nevada de Santa Marta, región que se diferencia del escudo de la Guyana por un estilo
de deformación distinto, asociado a la reciente interacción de la Placa de Nazca, del Caribe
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y Suramérica.
La parte del norte de la Falla de Oca, región de la Guajira, presenta una serie de fragmentos
de corteza continental del Proterozoico y el Paleozoico, secuencias sedimentarias del Jurasico
y corteza oceánica del cretácico acumulada durante el proceso de emplazamiento de la placa
del Caribe (Cediel et al., 2003).
2.3. Fallamiento del Noroeste de los Andes
La mayoŕıa de los fallas en los Andes Colombianos tienen su origen en los diferentes proce-
sos de subducción, acreción e interacción de placas que han ocurrido posiblemente desde el
Triásico-Jurásico hasta el Cenozoico (Paris y Romero, 1994).
Sistema de fallas de Romeral
El sistema de fallas de Romeral tiene una longitud aproximada de 700 km entre 1◦N–8◦N .
Al norte cambia su sentido estructural al noreste, posiblemente debido a la interacción con el
Bloque Chocó-Panamá. En la parte sur de 5◦N presenta un sentido lateral-derecho, asociado
a la subducción de la Placa Nazca. El sistema esta caracterizado por fallas inversas con bu-
zamiento al este y fallas de rumbo (strike-slip),que involucran deformación en el basamento.
Hacia el norte, en latitud 8◦N , el sistema de Romeral se extiende hacia la región Caribe, con
una actividad baja o extinta.
Las estructuras tectónicas relacionadas con el sistema de fallas de Romeral en el sector del
Caribe son el cinturón del Sinú hacia el occidente y el cinturón de San Jacinto al este. El
cinturón inverso del Sinú se extiende paralelo al margen de la costa Caribe e incluye impor-
tantes anticlinales, plegamientos y fallas que son localizados al occidente del cinturón (Toto
et al., 1992, Taboada et al., 2000).
Fallas del occidente de Colombia
El bloque Choco Panamá está limitado por la zona de Falla de Uramita, y hacia el sureste
limita con la zona de deformación de Istmina y la falla de Garrapatas con dirección NE
(Paris y Romero, 1994).
Al norte de Cali se observa el sistema de fallas de Dagua-Calima, que corresponde a una
falla de carácter normal (Paris et. al., 1989). El movimiento en falla normal de este sistema
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podŕıa estar asociado con el movimiento inverso de un cabalgamiento subyacente con ver-
gencia hacia el Valle del Cauca (Taboada, 1989).
La falla Ibagué atraviesa la parte central y la vertiente oriental de la Cordillera Central de
Colombia, cerca de la ciudad de Ibagué. La falla corta rocas del Precámbrico y el Jurásico,
su estilo es dextral y oblicuo. (Paris et al., 2000).
Fallas del Valle del Magdalena
Las fallas más importantes ubicadas entre las cordilleras Central y Oriental son las fallas de
Palestina y el sistema de fallas de Salinas. Palestina se extiende principalmente a lo largo
de la vertiente oriental de la Cordillera Central de Colombia y es de carácter inverso lateral
izquierdo. El sistema de fallas de Salinas se extiende a través de la vertiente occidental de
la Cordillera Oriental de Colombia, al oeste de Bogotá y es también de tipo inverso lateral
izquierdo (Paris et al., 2000).
Fallas del piedemonte llanero
En el piedemonte de la Cordillera Oriental se localizan las fallas inversas de Servitá, Guaica-
ramo y Yopal. Son principalmente asociadas a la colisión y convergencia del arco de islas de
Panamá-Baudó. El movimiento a lo largo de las fallas del Piedemonte llanero es absorbido
por deslizamiento lateral-derecho a lo largo de los sistemas de fallas de Algeciras-Altamira
en la parte sur de la Cordillera Oriental (Taboada et la., 2000).
Fallas al norte de Colombia
La falla de Oca limita el margen norte de la Sierra Nevada de Santa Marta en la costa del
Mar Caribe, entre las ciudades de Riohacha y Santa Marta. Hacia el este, la falla divide la
Serrańıa de Perijá y se extiende más de 560 km a través de Venezuela y separa las llanuras
costeras al norte de la Cuenca de Maracaibo hacia el sur; su movimiento es lateral derecho
(Paris et al., 2000).
El sistema de fallas de Santa Marta-Bucaramanga se extiende hasta una distancia de 550
km de la costa del Caribe hasta la Cordillera Oriental aproximadamente a los 6,5◦N , al sur
de la ciudad de Bucaramanga, su estilo es de tipo inverso lateral izquierdo (Paris et al., 2000).
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2.4. Sismicidad
La sismicidad registrada por la red sismológica Nacional desde sus inicios (Junio 1993) hasta
la actualidad, muestra importantes patrones que estarian relacionados con las principales
fallas y estructuras tectónicas, en la figura 2.2 se enseña la sismicidad registrada durante
el 2012. A lo largo del sistema de fallas del borde llanero (Fallas de Algeciras, Altamira,
Yopal) se presenta sismicidad con profundidades menores a 30 km; esta sismicidad parece
seguir al noreste, con tendencia paralela al Perijá y los Andes de Mérida. La costa Paćıfi-
ca contiene una sismicidad superficial a intermedia, con profundidades menores a 80 km,
probablemente asociada a la subducción de la placa de Nazca. Existe también sismicidad
intermedia en latitudes entre 6◦N -8◦N , con un aumento en las profundidades de occidente
a oriente; esta sismicidad está asociada posiblemente a la subducción de la paleo-placa del
Caribe y puntualmente, a la actividad del Nido de Bucaramanga (Taboada et al., 2000).
Se observa sismicidad intermedia y superficial en la serrańıa del Darién, y es explicada por
la interacción del Bloque Chocó con Suramérica. También se aprecia una concentración de
sismos superficiales a lo largo del sistema de fallas de Salinas, en el Valle medio y Superior
del Magdalena, que se extiende hasta la falla de Santa Marta–Bucaramanga. La sismicidad
en el norte de Colombia en la región Caribe, se presenta de manera difusa en parte por un
cubrimiento insuficiente de la RSNC en este sector y también obedeciendo a la baja tasa
de convergencia entre Caribe y los Andes del Norte (Freymuller et al., 1993; Dimaté et al.,
2003). La segunda zona (Cauca-Chocó) entre 3◦N y 5◦N , muestra una concentración de
eventos de profundidad intermedia relacionados a la subducción de la placa de Nazca en esta
región.
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Figura 2-2.: Sismicidad registrada por la RSNC durante el 2012.
3. Metodoloǵıa
Durante las últimas dos décadas la aplicación generalizada de la función receptora (FR) se
ha convertido en un medio eficaz para el análisis estructural de la tierra mediante el mapeo
śısmico de las discontinuidades en la corteza y el manto superior. Una discontinuidad śısmica
está definida como el ĺımite entre dos capas con un fuerte contraste de impedancia. El in-
terés principal de este estudio es la discontinuidad del Moho (Limite corteza-Manto superior).
El Moho es un ĺımite que separa la corteza del manto superior, fue descubierto en 1909 por
Mohorovicic (Mohorovicic, 1910), quien noto un incremento abrupto de las velocidades de
las ondas śısmicas a una profundidad de 54 Km analizando datos de un terremoto ocurrido
en Croacia; este ĺımite es conocido como la discontinuidad de Mohorovicic o del Moho, y se
encuentra ubicado a profundidades promedio entre 30 y 70 Km por debajo de los continentes
y entre 5 y 10 Km en litósfera oceánica.
3.1. La función receptora
La función receptora (FR) es una técnica muy popular en la sismoloǵıa global, usada para
estimar las discontinuidades en la estructura de la corteza y el manto superior, bajo una
estación sismológica. Registros de estaciones śısmicas de tres componentes con información
de sismos distantes contenida en ellos, traen consigo una mezcla muy compleja de los efectos
acumulados desde el origen del terremoto, la fuente śısmica, hasta su llegada al sismóme-
tro. En este trabajo se emplea esta técnica espećıfica que permite hacer estimaciones de la
estructura de la Tierra debajo del receptor, utilizando las primeras ondas teleśısmicas tipo
P , y sus conversiones de fase en la corteza o en las discontinuidades presentes en ella. La
función receptora es usada para el estudio de las profundidades del Moho y en general en
zonas de convergencia de placas, con el fin de obtener imágenes claras de posibles disconti-
nuidades de la corteza y el manto en el área de estudio; para esto es necesario tener un buen
cubrimiento de estaciones en la zona, datos de buena calidad donde la relación señal–ruido
sea relativamente alta, y un alto número de eventos registrados.
Las ondas teleśısmicas P y las conversiones derivadas de ellas han sido estudiadas desde los
años 60’s, para conocer la estructura de la Tierra por debajo de una estación sismológica
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(Phinney, 1964; Burdick y Langston, 1977; Langston, 1979). Los estudios de función recep-
tora se han llevado a cabo en el dominio de la frecuencia (Phinney, 1964) y en el dominio
del tiempo (Langston, 1981). Con la introducción de sismómetros de banda ancha se han
optimizado los algoritmos para aislar los efectos de la estructura de la tierra, con el fin de dar
mejoras a la resolución en el estudio de la corteza (Owens et al., 1998; Ligorria y Ammon.,
1999).
Parte de la enerǵıa de las ondas P de terremotos distantes que inciden en una discontinuidad
en la corteza son convertidas en ondas S (Ps), (Figura 3.1) La cantidad de enerǵıa conteni-
da en la onda generada S depende del ángulo de incidencia de la onda P inicial. El tiempo
medido entre la llegada de la fase Ps y la llegada de la onda P directa, permite hacer esti-
maciones sobre la profundidad de la interfaz que genera estas conversiones de fase, en este
caso el limite corteza–Manto superior. Estas fases se ven claramente con eventos registrados
entre 29◦ y 90◦ de distancia epicentral.
Figura 3-1.: Grafica que ilustra las conversiones de fase presentes en un medio homogéneo
e, isotrópico, para un frente de ondas que incide en una interfaz (en este caso
el Moho).
Los desplazamientos originados por un frente de ondas que incide en una interfaz o una serie
de medios estratificados, se expresa de la siguiente manera:
DV (t) = S(t) ∗ EV (t) ∗ I(t) (3-1)
DR(t) = S(t) ∗ ER(t) ∗ I(t) (3-2)
DT (t) = S(t) ∗ ET (t) ∗ I(t) (3-3)
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Donde DV (t), DR(t) y DT (t) son los desplazamientos en las direcciones vertical, radial y
transversal respectivamente, S(t) es la función de fuente, I(t) es la respuesta del instrumen-
to, y EV (t), ER(t) y ET (t) son respectivamente las respuestas vertical, radial y transversal
a la estructura de la tierra (Langston, 1977).
Las componentes en EV (t), ER(t) y ET (t) se comportan principalmente como una función
impulsiva asociada a la enerǵıa proveniente del tren de ondas P . Dichas funciones se con-
volucionan con la respuesta instrumental y la función de la fuente; debido a esto se puede
hacer la siguiente aproximación, propuesta por (Langston, 1977):
EV (t) ≈ δ(t) (3-4)
Donde δ(t) es una función delta de Dirac. A partir de esto Owens (1983) hace la misma
aproximación para la componente vertical, teniendo en cuenta que,
DV (t) ≈ S(t) ∗ I(t) (3-5)
Estas suposiciones son posibles si se consideran que los desplazamientos de cada sismómetro
poseen la misma respuesta instrumental y el mismo efecto de la fuente, de modo que las
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Para tener un control sobre el contenido de frecuencias de la función receptora, se hace uso
de un filtro Gaussiano, que funciona como filtro de pasa bajas y de señal de entrada para la





Donde E′R(ω) es la función receptora radial, y G(ω) es el espectro de la función Gaussiana,









Donde t y ts indican el desfase y el periodo que acompaña la campana gaussiana respecti-
vamente y χ es una constante de normalización que depende de tp. Los valores t́ıpicos para
el ancho de la campana Gaussiana usados para el cálculo de la función receptora son de 0.5,
0.8, 1.0, 1.5 y 2.5 y son usados dependiendo de la escala de las estructuras geológicas que se
quieran investigar.
Debido a que el cociente mostrado en la ecuación (3.6) puede presentar problemas de inesta-
bilidad numérica en el procedimiento de la deconvolución a causa de la existencia números
muy pequeños en el denominador (componente vertical), se hace necesario el empleo de una
herramienta numérica conocida como nivel de agua, en ingles water level, que consiste en





φss = max{DV (ω) ·D∗V (ω), c ·max [DV (ω) ·D∗V (ω)]} (3-11)
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El nivel de agua se define a partir de la constante c; D∗V (ω) es el complejo conjugado de
DV (ω). Normalmente la constante c toma valores de 0.0001, 0.001, 0.01 hasta 0.1, (Langs-
ton, 1979, Ammon, 1991).
Estos conceptos pueden ilustrarse comparando las componentes radial y vertical de un sis-
mograma sintético, con la función receptora generada a partir de la deconvolución de estos
sismogramas, calculados para un modelo simple de una capa sobre un semiespacio, donde la
capa tiene un espesor de 30 Km (ver Figura 3.2).
Figura 3-2.: Componentes vertical y radial del desplazamiento para un modelo simple de
corteza y la función receptora generados a partir de los sismogramas vertical
y radial.
Como el cálculo de la función receptora involucra la deconvolución, existen varias técnicas
para calcularla, ya sea en el dominio del tiempo o en el de la frecuencia. Las más conocidas
se tratan a continuación.
Deconvolución en el dominio de la frecuencia con Nivel de Agua.
Deconvolución iterativa en el dominio del tiempo.
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3.1.1. Obtención de funciones receptoras a partir de la deconvolución
en el dominio de la frecuencia
La deconvolucion en el dominio espectral es la solución directa a la ecuación 3-10; para este
propósito es necesario transformar las componentes usadas al dominio de la frecuencia por
medio de la transformada de Fourier. Por lo tanto, en el dominio de la frecuencia la decon-
volución es la división directa entre la componente radial o la transversal (según se requiera)
con la componente vertical (Ammon y Zandt (1993)).
3.1.2. Obtención de funciones receptoras a partir de la deconvolución
iterativa en el dominio del tiempo
La deconvolucion iterativa en el dominio del tiempo nace de la técnica propuesta por Ki-
kuchi y Kanamori (1982) usada para el estudio de la evolución temporal de la fuente en
terremotos, y es adaptada por Ligorria y Ammon (1999) para la obtención de funciones
receptoras. La técnica se basa en la función de correlación cruzada, que mide la similitud de
formas de onda como función de un retardo de tiempo. La correlación cruzada en el dominio
del tiempo es equivalente a la multiplicación con un complejo conjugado en el dominio de la
frecuencia (Pesce, 2010).
(w ∗ d) =
∫ τ2
−τ1
w∗(τ)d(t+ τ)dτ = f−1w∗(ω) ∗ d(ω) (3-12)
La técnica asume que la función receptora consiste en una superposición de múltiples im-
pulsos de forma Gaussiana. El procedimiento de la técnica consiste en aplicar la correlación
cruzada a las componentes vertical y horizontal del sismograma. Un pulso de la función re-
ceptora es ubicado en un tiempo de retraso correspondiente al punto de máxima correlación.
A continuación, esta estimación de la función receptora se convoluciona con la ond́ıcula (Tren
de pulsos Gaussianos) para crear una predicción de la traza observada, y luego el resultado
es sustráıdo de la traza original observada. Este proceso es iterativo y termina hasta que se
obtiene un valor de ajuste óptimo entre la traza que resulta de la predicción y la observada,
este ajuste es evaluado en un rango de 0 al 100 % (Ligorria y Ammon 1999).
En la figura 3.3 se observa una función receptora calculada para un evento ocurrido en la
región de Chile.
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Figura 3-3.: Resultados para dos diferentes técnicas para la estimación de funciones recep-
toras con la estación de Santa Helena (HEL), Evento ocurrido en Chile, Febrero
27 de 2010, Mw 8.8. En rojo técnica Iterativa en el dominio del tiempo, en azul
deconvolución en el dominio de la frecuencia. En el eje vertical se presentan
los valores de amplitud de la función receptora.
Para calcular las diferencias en el tiempo de llegada P -Ps, y hacer estimaciones de la pro-
fundidad del Moho, se usa un modelo de velocidades conocido para la zona, o un modelo
de referencia global cuando no hay estudios previos en la región estudiada; también pueden
usarse metodoloǵıas que no hacen uso de la inversión de formas de onda, como el H-κ stac-
king de Zhu y Kanamori (2000), y el modelamiento de ondas teleśısmicas para estructuras
inclinadas y con anisotroṕıa (Frederiksen y Bostock 1999, Levin y Park, 1998), que pueden
ser aprovechadas para la interpretación de las funciones receptoras. Antes de desarrollar este
proceso es necesario aislar los efectos de la estructura de la Tierra; para esto existe una serie
de pasos que se describen a continuación.
3.2. Procesamiento de registros teleśısmicos
3.2.1. Remoción de la respuesta instrumental
La deconvolución del instrumento es el primer paso a desarrollar, el cual es opcional para
los estudios de función receptora en el caso de que las componentes Z, N-S y E-W del
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instrumento tengan la misma respuesta instrumental. Como ilustración, en la Figura 3.4 se
muestra la función receptora con los efectos del instrumento removidos y sin la remoción
de aquella respuesta, calculada para un telesismo ocurrido en Islas Sandiwch, con un ancho
gaussiano de 1.0, para la estación BOCO.
Figura 3-4.: Evento ocurrido en Islas Sandwich, Mayo 23 de 1995, Mw 6.8. Traza azul
muestra la función receptora sin respuesta instrumental y la traza roja con
respuesta instrumental para un ancho de campana Gaussiana de 1.0.
3.2.2. Rotación
Para obtener funciones receptoras es necesario rotar las componentes del registro N-S, E-W,
en las proyecciones radial y transversal del desplazamiento, con el fin de analizar las ondas
śısmicas P-SV-SH, donde es separada la enerǵıa de las ondas P-SV-Rayleigh de las ondas
SH-Love (Stein y Wysession (2003). Generalmente la dirección radial es la que conecta el
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epicentro con la estación, Ver figura 3.5.
Figura 3-5.: Rotación de componentes a partir del Back-azimuth.
El back-azimuth y el ángulo de incidencia son calculados teóricamente a partir del conoci-
miento de de la información hipocentral del terremoto y la ubicación del sensor, y la rotación










Donde φ es el Back-azimuth. En la figura 3.6 se observa la rotación realizada para un re-
gistro teleśısmico en la estación BOCO. A partir de esto se puede proceder a realizar la
deconvolución, es decir la obtención de funciones receptoras.
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Figura 3-6.: Registro teleśısmico en la estación BOCO de un evento en Islas Sandwich
Mayo 23 de 1995, Mw 6.8, las letras Z, N, E indican las componentes Vertical,
Norte-Sur y Este-Oeste respectivamente (azul), las trazas R y T son las rotadas
respecto al Back-azimuth componentes radial y transversal (rojo).
3.3. Deconvolución
El registro śısmico de un terremoto en una estación sismológica de tres componentes es con-
siderado como la convolución de la historia temporal de la fuente, los efectos de propagación
a través del medio y los efectos del instrumento y en las cercańıas de él; por lo tanto el
cálculo de la función receptora es fundamentalmente un problema de deconvolución. En este
trabajo se utilizó la técnica iterativa en el dominio del tiempo de Ligorria y Ammon, (1999).
La función receptora radial no es más que la composición de la enerǵıa de la onda P conver-
tida en onda S, cuando el frente de ondas que contiene la enerǵıa incide sobre una interfaz,
especialmente en la discontinuidad del Moho. La función receptora está constituida por fases
generadas por la discontinuidad que se esté analizando (Fase Ps) y por las fases que también
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son reflejadas entre la superficie y la discontinuidad mencionada (PpPs, PpSs+PsPs), La
Figura 3.7 contiene una función receptora sintética para una corteza con espesor de 40 Km,
generada a partir de los sismogramas sintéticos vertical, radial y trasversal con el método de
las matrices de propagación de Kennett (1983).
Las amplitudes positivas en la función receptora revelan un incremento de la velocidad con
la profundidad, mientras que las amplitudes negativas evidencian un decrecimiento de la
velocidad con la profundidad (Sudoudi, 2005). La presencia de múltiples en la función recep-
tora puede proporcionar información adicional acerca de la profundidad de la discontinuidad
del Moho (Zhu y Kanamori, 2000); adicionalmente, la presencia de material sedimentario
de varios kilómetros de espesor en la corteza superior puede interferir significativamente
con la fase convertida Ps, y traer consigo dificultades a la hora de la interpretación de la
profundidad de la discontinuidad. Otro inconveniente puede generarse cuando existen dis-
continuidades inclinadas o con capas anisotrópicas; para estudiar y evaluar las posibilidades
de capas inclinadas o anisotrópicas es necesario interpretar también la componente trans-
versal de la función receptora, sin olvidar la radial, que generalmente es la que trae consigo
la mayor cantidad de información del medio (Schulte-Pelkum et al., 2005; Savage, 1998;
Cassidy, 1992; Leidig y Zandt 2003; Levin y Park, 1997).
Figura 3-7.: Función receptora t́ıpica sintética radial (parte izquierda) y sus fases Ps, PpPs,
PpSs + PsPs para una corteza de 40 Km de espesor. La función receptora
muestra una fuerte conversión a los 5 s que es la fase originada por el Moho; los
múltiples llegan a los 17.5 s, y son reverberaciones entre el Moho y la superficie.
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3.4. Ecualización de la distancia (moveout-correction)
Para obtener el tiempo aproximado de retardo de la fase Ps respecto a la primera llegada
de la onda P en cada estación, es necesario hacer un apilado o stacking de cada una de las
funciones receptoras, las cuales provienen de sismos con diferentes distancias epicentrales.
Para hacer una correcta suma constructiva de las fases de interés, se deben ecualizar estas
fases en términos de sus parámetros de rayo.
Asumiendo que el parámetro de rayo es el mismo para la onda P directa y la conversión Ps,












Donde H es la profundidad del Moho, ρ el parámetro de rayo, V s la velocidad de la onda
S, V p la velocidad de la onda P en la capa. Una aproximación que se hace en exploración
sismológica consiste en fijar los registros a una distancia epicentral de referencia, para este
caso a una distancia de 67◦ (corresponde a un parámetro de rayo 6,367 s/deg o 0,0573 s/km)
según el modelo de referencia IASP91 de Kennet y Engdahl (1991). Para esto se supondrá un
espesor promedio de la corteza h de 35 km, un V p de 5,8 km/s hasta los 20 km de profundi-
dad, y entre 20 y 35 se tiene un valor de V p de 6,5 km/s; V s vale 3,36 km/s hasta 20 km y
entre 20 y 35 vale 3,75 km/s, según el modelo IASP91. De este modo, las velocidades medias
ponderadas se pueden calcular aśı:
Vp corteza =




3,36 · 20 + 3,75 · 15
35
= 3,527km/s (3-16)
De aqúı puede verse que hay un efecto considerable debido a la diferencia en las distancias
epicentrales (en este caso entre 29◦ y 90◦), ya que el cambio máximo posible en ∆TPs es de
alrededor de 0,23 segundos. Después de la corrección por moveout, la conversión Ps tenderá a
alinearse, mejorando la amplitud de esta fase al momento de apilar.
28 3 Metodoloǵıa
3.5. Estimación del espesor de la corteza y de la relación
Vp/Vs
La fase convertida Ps y los múltiples de la corteza (PpPs, PpSs y PsPs) contienen infor-
mación muy importante sobre el parámetro V p/V s y la profundidad del Moho. Los tiempos
definidos por las conversiones de fase son utilizados para determinar un V p/V s y un espe-
sor de corteza, formulando un valor ponderado de la velocidad de la onda P en la corteza;
en el presente estudio se usó el algoritmo H-κ stacking (Zhu y Kanamori, 2000) para este
propósito, donde H es el espesor de la corteza y κ es el parámetro V p/V s, este algoritmo
esta implementado en el programa Funclab, desarrollado por Eagar y Fouch (2012), el cual
es utilizado en este trabajo.
Este algoritmo apila las amplitudes de las funciones receptoras, para cada uno de los tiem-
pos estimados en la conversión del Moho (Ps), y los múltiples (PpPs, PpSs +PsPs) y hace
una búsqueda para un intervalo de profundidades (H) y una serie de valores del parámetro
V p/V s. Para la estimación de la amplitud resultante se utiliza la siguiente función:
s(H − κ) =
N∑
j=1
w1rj(t1) + w2rj(t2) + w3rj(t3) (3-17)
Donde w1,w2,w3 son pesos para cada fase, rj(ti),i = 1, 2, 3, son los valores de amplitud de
la función receptora en los tiempos t1, t2 y t2 de las fases Ps y PpPs, PpSs + PsPs de la
jth-función receptora. Cuando las tres fases son apiladas correctamente, la amplitud alcanza
el máximo en la combinación de espesor y V p/V s más probables.
Esta técnica presenta las siguientes ventajas, según Zhu y Kanamori (2000): (1) Grandes
cantidades de funciones receptoras pueden ser procesadas; (2) No es necesario recolectar los
tiempos de llegada de las fases convertidas; (3) Para apilar diferentes funciones receptoras
de distintas distancias, se ignoran las variaciones laterales y se calcula un promedio de es-
tructura cortical. La Figura 3.8 muestra la relación entre el espesor de corteza y V p/V s; las
curvas muestran las contribuciones de Ps y los múltiples de la corteza.
Debido al fuerte contraste de velocidad en el ĺımite corteza-manto, la conversión P a S con
frecuencia muestra una señal clara después de la llegada directa de la fase P en la función
receptora; aśı mismo, la fase secundaria PpPs puede tener amplitudes similares a la fase
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Figura 3-8.: Conversiones de fase de la corteza en función del espesor de la corteza y Vp/Vs.
Resultado de la tecnica h-k stacking para la estación BOCO de la Red sis-
mológica Mundial (GSN siglas en ingles) Tomada de EARS.
Ps (Figura 3.7). El tiempo de separación entre la llegada de la onda P directa y la fase Ps
puede ser usado para determinar el espesor de la corteza con un promedio de velocidades de











Siendo ρ el parámetro de rayo de la onda incidente; este cálculo provee una buena estimación
del espesor de la corteza. Un problema que surge en este punto es el trade-off entre el espesor
y el promedio de velocidades de la corteza; sin embargo, tPs representa el tiempo diferencial
entre P y S (derivada de la onda P incidente en el Moho) de estas ondas en la corteza, la
dependencia de H sobre V p o V s no es fuerte si la relación V p/V s permanece constante. Es
decir existe una alta dependencia de H con V p/V s (Zhu, 1998). Esta ambigüedad puede ser












3.6. Cálculo de la relación Vp/Vs a partir de registros de
sismos locales
Para poder contar con una información más objetiva sobre los valores corticales de la relación
V p/V s en las vecindades de las estaciones de registro, se recolectaron los tiempos de llegada
de ondas P y S para eventos śısmicos localizados alrededor de las estaciones utilizadas para la
función receptora, con ubicación epicentral de menos de 100 Km alrededor de cada estación,
magnitudes (Ml) por encima de 3,0 y profundidades menores a 35 km. Esta información se
reunió con el objetivo de obtener fases Pg y Sg, propagadas exclusivamente en la corteza.
Con esta información se realizaron gráficos análogos a los diagramas de Wadati, sólo que
en este caso se consideran varios sismos al tiempo, con el fin de tener un valor de V p/V s
derivado de la pendiente de esta gráfica, que represente un valor promedio para la corteza
alrededor de la estación analizada. En la figura 3.9 se muestra un ejemplo para la estación
de Barranca (BRR) ubicada en el Valle medio del Magdalena.
Figura 3-9.: Relación Vp/Vs para la estación BRR a partir de registros de sismos locales.
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3.7. Modelamiento numérico de trazado de rayos para
capas inclinadas y con anisotroṕıa
A comienzos de los años 90’s la función receptora se convierte en una técnica eficaz no sólo
para la estimación del espesor de la corteza, sino también para el estudio de estructuras
geológicas complejas tales como capas inclinadas, espesores superficiales con bajas velocida-
des y capas anisotrópicas (Levin y Park, 1997, Schulte-Pelkum et al., 2005, Savage, 1998,
Cassidy, 1992, Leidig y Zandt, 2003). A partir del modelamiento de funciones receptoras
sintéticas generadas para diferentes estructuras geológicas, se pueden hacer estimaciones del
tipo de estructura que se encuentra debajo de cada estación. En muchos casos, la técnica de
función receptora no muestra claras señales de la presencia del Moho o una discontinuidad
cortical, posiblemente producto de la complejidad estructural, que puede incluir efectos de
discontinuidades inclinadas y/o anisotroṕıa. Una opción para evaluar estos efectos es el uso
del algoritmo de Frederiksen y Bostock (1999), que consiste en calcular la respuesta de trans-
misión de un medio con capas horizontales o inclinadas con anisotroṕıa simétrica hexagonal
orientada. La ventaja de este método es que permite hacer simulaciones de capas inclinadas
y anisotrópicas simultáneamente, a diferencia de los propuestos por Langston 1977; Cassidy
1992; Levin y Park 1998.
El algoritmo de Frederiksen y Bostock (1999) resuelve la ecuación de tiempo de viaje de
Diebold (1987), en Frederiksen y Bostock (1999); es una expresión anaĺıtica que describe
rayos individuales entre la fuente y el receptor para diferentes estructuras en tres dimensiones,
T = −ρA ·XA + ρB ·XB +
∑
j
(ξaj + ξbj)zj (3-20)
Donde ρA y ρB son el parámetro de lentitud horizontal en la fuente y el receptor respecti-
vamente, XA y XB son vectores de distancia a partir de una ĺınea vertical de referencia a la
fuente y al receptor, zj es el espesor de la capa j en la ĺınea vertical de referencia, y ξaj + ξbj
son los parámetros de lentitud vertical para el rayo que entra y que sale de la capa j. XA y
XB son vectores paralelos a las interfaces en la fuente y el receptor respectivamente.
3.8. Interpretación básica de funciones receptoras
La función receptora es una serie de tiempo que contiene las conversiones de fase P a S,
que son generadas cuando un frente de ondas P incide en una discontinuidad con alta im-
pedancia śısmica. El tipo de conversión P a S generada depende del tipo de estructura o
de la discontinuidad en la cual la fase convertida es generada, en la mayoria de los casos la
discontinuidad del Moho. En la naturaleza podemos encontrar diferentes discontinuidades
que varian según el tipo de ambiente tectónico, tales como discontinuidades inclinadas, con
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anisotroṕıa, zonas de baja velocidad, entre otras, cada una de estas generaran un tipo de
función receptora diferente. En la Figura 3.10 se observa como seŕıan las funciones receptoras
para tres estructuras diferentes, en la Figura 3.10a para una discontinuidad del Moho plana,
en la Figura 3.10b para una discontinuidad del Moho inclinada y por ultimo en la Figura
3.10c una estructura en la corteza media de alta velocidad, con una discontinuidad del Moho
plana. En las funciones receptoras teóricas Figura 3.10 (abajo) las fases positivas estarian
dando información sobre incrementos de la velocidad con la profundidad, mientras que fases
negativas muestran un decrecimiento de la velocidad con la profundidad.
Figura 3-10.: Representación de funciones receptoras para tres tipos de discontinuidades
en la corteza (Modificada de H Hilbert)
4. Datos
Para el estudio de los eventos teleśısmicos de terremotos, fueron utilizados los registros sis-
mológicos de banda ancha proporcionados por la Red Sismológica Nacional de Colombia
(RSNC), del Servicio Geológico Colombiano (SGC). La RSNC inició en el año 1993 con 10
estaciones de periodo corto de una componente, con el propósito de monitorear en tiempo
real la actividad śısmica del páıs. La RSNC desde esa fecha ha experimentado un crecimiento
instrumental. En el año 2003 se instala la primera estación de banda ancha conocida como
el Rosal (ROSC) con un equipo Guralp 3EST por medio del CTBTO. En el año 2008 se
inicia la implementación de 13 sismómetros de banda ancha; estas estaciones están equipadas
con equipos Guralp 3T, Guralp 3ESP, Streckeisen STS-2 y Trillium 120p. Para este estudio
se usaron adicionalmente los datos de 6 estaciones Guralp 3T Y 3ESP pertenecientes a los
Observatorios Vulcanológicos y Sismológicos de Pasto, Manizales y Popayán del SGC (ver
anexo B), para el monitoreo de la actividad volcánica. Se seleccionaron formas de onda de la
estación sismológica BOCO, ubicada en cercańıas a la capital del páıs, administrada por IRIS
y la Universidad Javeriana, la cual funcionó entre 1994 y 1996. También se utilizaron datos
de las estaciones sismológicas internacionales de OTAV, SDV y BCIP ubicadas en Ecuador,
muy cerca a la frontera con Colombia, en Venezuela y en Panamá, respectivamente. Estas
estaciones están al servicio de IRIS y USGS, para un total de 22 estaciones sismológicas ana-
lizadas. Los datos de la RSNC son transmitidos en tiempo real y v́ıa satélite, la información
es recolectada a 100 muestras por segundo; la estación ROSC adquiere información a una
taza de muestreo de 40 mps y las estaciones BOCO, OTAV, SDV y BCIP a 20 mps (Figura
4-1).
4.1. Selección de datos
La selección de los eventos para función receptora se hace bajo los siguientes criterios:
Terremotos con distancias epicentrales entre 29◦ y 90◦: La razón por la cual se hace
esta selección, se basa en que los eventos con distancias mayores a los 90◦ son afectados
por la llegada de la onda P al ĺımite del manto- núcleo; esto trae consigo que la onda
P que incida en la región de estudio no sea una fase directa; aśı mismo, los eventos con
distancias menores a los 29◦ son afectados por fases que son generadas por el viaje de
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Figura 4-1.: Estaciones sismológicas utilizadas en este trabajo, cuadrados estaciones de la
RSNC, Triángulos Estaciones OVS (Observatorios Vulcanológicos y Sismológi-
cos), Circulo Estación de IRIS y USGS.
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las ondas en el manto superior a cortas distancias, por tanto sólo se registraŕıan fases
generadas en la corteza inferior.
Magnitudes mayores a 5.5 (Magnitud de momento (Mw)): Convencionalmente para
el uso de la función receptora, los eventos con magnitudes mayores o iguales a 5.5
registran una llegada fuerte y clara de la onda P .
La llegada de la onda P debe ser claramente identificable en los sismogramas.
Se buscan señales con alta relación señal-ruido.
4.1.1. Datos RSNC
Un número total de 560 terremotos (Ver anexo A) fueron seleccionados para el cálculo de
la función receptora. En las Figuras 4-2, 4-3, 4-4, 4-5 y 4-6 se observan los epicentros de
los sismos analizados para las estaciones de la RSNC y las estaciones BOCO, OTAV, SDV
y BCIP respectivamente. También se observa su distribución por Back-azimuth y en forma
de diagrama en Rosa (Figuras 4-2, 4-3, 4-4, 4-5 y 4-6 sub-figuras a y b respectivamente).
Los datos suministrados por la RSNC presentan una cobertura en la mayoŕıa del barrido
acimutal, a excepción de los correspondientes entre 90◦ y 120◦ y entre 270◦ y 280◦ de acimut.
La mayor cantidad de eventos (más de 120 sismos) son registrados en acimut igual a 175◦,
relacionados al foco de sismos de la región de Chile. La cantidad de eventos disminuye en el
cuadrante Noreste (ver Figura 4-2 (a)).
La estación BOCO presenta ausencia de eventos en la zona Nororiental, en la región de alaska
aumenta la cantidad de eventos como también al norte de Estados Unidos, México, Chile e
Islas Sándwich (Figura 4-3 (a)). Para OTAV la mayor cantidad de eventos se localizan en la
parte sur, especialmente en Chile e Islas Sándwich (ver Figura 4-4 (a)). Los sismos en BCIP
son caracterizados su limitación, al igual que las anteriores, en el cuadrante nororiental.
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Figura 4-2.: Distribución de los terremotos usados en el estudio (Anexo A), registrados por
la RSNC entre Enero de 2008 y Febrero de 2012.
(a) Eventos entre 29◦ y 90◦ de distancia epicentral.
(b) Histograma que muestra la distribución por Back-
azimuth de los eventos registrados.
(c) Diagrama en Rosa que ilustra la distri-
bución acimutal de los eventos.
4.1 Selección de datos 37
4.1.2. Estaciones internacionales
BOCO
Para la estación BOCO se seleccionaron 32 eventos, los cuales fueron registrados en un
intervalo de tres años (1994-1996). En las figura 4-3 se muestran los sismos utilizados.
Figura 4-3.: Distribución de los terremotos usados en el estudio (Anexo A), registrados por
la estación BOCO.
(a) Eventos entre 29◦ y 90◦ de distancia epicentral.
(b) Histograma que muestra la distribución por Back-azimuth
de los eventos registrados.
(c) Diagrama en Rosa que ilustra la dis-
tribución acimutal de los eventos.
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OTAV
Para la estación de OTAV se recolectaron 52 eventos con sismogramas de alta relación señal-
ruido, con magnitudes mayores a 6.0, en el periodo de 2004 a 2012. (Ver figuras 4-4).
Figura 4-4.: Distribución de los terremotos usados en el estudio (Anexo A), registrados por
la estación OTAV.
(a) Eventos entre 29◦ y 90◦ de distancia epicentral.
(b) Histograma que muestra la distribución por
Back-azimuth de los eventos registrados en OTAV.
(c) Diagrama en Rosa que ilustra la
distribución acimutal de los eventos en
OTAV.
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BCIP
En esta estación se tomaron los datos entre 2007 a 2012, para un total de 32 eventos te-
leśısmicos con magnitudes mayores 6.0 (ver figuras 4-5).
Figura 4-5.: Distribución de los terremotos usados en el estudio, registrados por la estación
BCIP.
(a) Eventos entre 29◦ y 90◦ de distancia epicentral.
(b) Histograma que muestra la distribución por Back-azimuth
de los eventos registrados en BCIP
(c) Diagrama en Rosa que ilustra la distri-




En esta estación se tomaron los datos entre 1994 a 2012, para un total de 22 eventos te-
leśısmicos con magnitudes mayores 6.0 (ver figura 4-6 ).
Figura 4-6.: Distribución de los terremotos usados en el estudio, registrados por la estación
SDV.
(a) Eventos entre 29◦ y 90◦ de distancia epicentral.
(b) Histograma que muestra la distribución por Back-azimuth
de los eventos registrados para la estación de SDV.
(c) Diagrama en Rosa que muestra la dis-
tribución acimutal de los terremotos en la
estación SDV.
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4.2. Calidad de la señal
Para mostrar la calidad de las señales de las estaciones de la RSNC, y las estaciones inter-
nacionales de BOCO, OTAV, SDV Y BCIP, se calcularon los espectros de amplitud de la
onda P . Con el fin de obtener los espectros, se seleccionaron señales con el efecto instru-
mental incluido para varias magnitudes, con el fin de analizar la relación señal ruido. La
calidad de la señal depende de varios factores, tales como las caracteŕısticas geológicas del
lugar en que fue instalada la estación, la calidad de la estación y su susceptibilidad al ruido,
la magnitud y la distancia entre el epicentro y la estación, recordando que tenemos sismos
ocurridos entre aproximadamente 3000 y 9000 km de las estaciones de registro. Sismos con
magnitudes menores a 5.7 generados en las regiones más lejanas son los que se registran con
mayor contaminación de ruido. En general, los sismos mayores a 5.8 en magnitud ofrecen una
alta relación señal-ruido para la mayoŕıa de las estaciones de la RSNC. Para las estaciones
OTAV y BCIP sólo se escogieron eventos con magnitudes mayores a 6.0. En las figuras 4-7
a 4-9 se observan espectros de amplitud para la estación CHI, para distintas magnitudes y
distancias epicentro-estación. El rango de frecuencias utilizado para el cálculo de la función
receptora esta aproximadamente entre 0.01 a 1 Hz para el todo el registro de las ondas P, en
este intervalo el espectro de la señal del sismo debe tener mayor amplitud que la originada
por el ruido natural de la estación, por lo tanto este es un criterio muy importante para la
selección de los datos.
Figura 4-7.: Espectro de amplitud de la onda P (verde) de un evento ocurrido en Chile.
M=8.8 (2010-02-27) registrado a una distancia de 4494 km y del ruido natural
de la estación CHI (azul), para la componente vertical.
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Figura 4-8.: Espectros de amplitud de la onda P (verde) y del ruido de la estación CHI
(componente vertical) para dos eventos con diferentes magnitudes.
(a) Evento en México M=7.4 (2012-03-20), registrado a una distancia de 2900 km.
(b) Evento ocurrido en Islas Sándwich M=6.6 (2012-01-15) registrado a una distancia de 7428 km.
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Figura 4-9.: Espectros de amplitud de la onda P (verde) y del ruido de la estación CHI
(componente vertical) para dos eventos con diferentes magnitudes.
(a) Evento ocurrido en México M=6.0 (2011-07-26) registrado a una distancia de 4329 km.
(b) Evento ocurrido en el Océano Atlántico Sur M=5.8 (2011-03-22, ver Anexo A) registrado a una distancia de 7461
km.
5. Resultados
Formas de onda de registros teleśısmicos obtenidos entre 2008 y 2012 registrados por la
RSNC, proveen la oportunidad del estudio de la estructura de la corteza en el territorio
colombiano. El cálculo y el análisis de funciones receptoras trae consigo información valiosa
de la estructura litosférica, obteniendo como resultado un mapeo de la topograf́ıa del Moho
e información conjunta de la estructura interna de la corteza terrestre en gran parte del
territorio Colombiano y sus zonas fronterizas.
En las siguientes figuras se muestran las funciones receptoras obtenidas para cada una de las
22 estaciones de la RSNC e internacionales ubicadas en diferentes lugares del páıs y regio-
nes fronterizas: en la Cordillera Oriental, la cordillera Central, la parte sur del piedemonte
llanero, en el valle superior e inferior del Magdalena, el sur del Valle del Cauca, el sur y
el norte de Colombia en las zonas costeras; éstas son graficadas en una ventana de tiempo
(con respecto al tiempo de llegada de la onda directa P ) de −2 a 40 segundos y otras de −2
a 30 segundos, en donde las conversiones del Moho y sus múltiples se ilustran. La abscisa
representa el tiempo de la conversión de P a S (fase Ps) con respecto a la llegada directa
de la onda P , llamada comúnmente tiempo de retardo. Las fases se identifican en cada fi-
gura y se muestra en la parte superior de cada una el apilado total de las trazas de cada
estación. Las funciones receptoras son computadas con el algoritmo de Ligorria y Ammon
(1999). Los cálculos son efectuados con 500 iteraciones, y se grafican las resultantes para un
ancho Gaussiano de 1.0 (ver sección 3.1), las funciones receptoras que no alcanzaron por-
centajes de ajuste mayores al 80 % en la deconvolución fueron descartadas (ver sección 3.1.2).
Después de desechar las funciones receptoras de baja calidad se realizó el apilado con correc-
ción por move-out, usando como referencia el modelo global IASPEI91 (Kennett y Engdalh,
1991) para alinear las fases. La corrección se realizó para cada estación, con el fin de iden-
tificar los tiempos promedio de cada una de las fases (Ps, PpPs). Para cada una de las
estaciones se calculó el espesor de corteza (H) y se estimó el cociente V p/V s, a través de la
técnica H-k stacking (Zhu y Kanamori, 2000) y a partir de las estimaciones de V p/V s con
diagramas de Wadati modificados para cada estación (Wadati 1933).
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5.1. Resultados por estación
Estación el rosal (ROSC)
Figura 5-1.: Funciones receptoras para la estación EL ROSAL (ROSC): La parte superior
representa la suma total de las funciones receptoras; abajo funciones receptoras
ordenadas por back-azimuth, signos de interrogación (?) son refractores que
serán discutidos en el Capitulo 6.
Para la estación el Rosal se obtuvieron un total de 73 funciones receptoras en un rango de
back-azimuth de 13 a 325 grados.
La fase observada a los 7.9 segundos (Figura 5.1) es interpretada como la primera conversión
de la discontinuidad del Moho; también se observa una fase positiva en los back-azimuth de
179 a 325 grados definiendo una estructura dentro de la corteza media o superior visualizada
a los 2.34 s, y luego se invierte entre los 13 y 179 grados de back-azimuth; los múltiples del
Moho están asociados a los observados entre los 25 y 30 s.
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Estación Bogotá (BOCO)
Figura 5-2.: Funciones receptoras estación Bogotá (BOCO), parte superior representa la
suma total de las funciones receptoras, abajo funciones receptoras organizadas
por back-azimuth.
La estación BOCO, ubicada en cercańıas a Bogotá, presenta resultados muy similares a los
obtenidos para la estación ROSC; en esta estación se observa una fase a los 2.8 segundos
entre 200 y 322 grados de back-azimuth de amplitud positiva, la cual disminuye en amplitud
entre 93 a 200 grados de back-azimuth; el comportamiento de esta fase será discutido en el
caṕıtulo 6 en más detalle. Para esta estación se obtuvieron 32 trazas con ajuste mayor al 80 %.
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Estación Chingaza (CHI)
Figura 5-3.: Funciones receptoras estación CHINGAZA (CHI), parte superior representa la
suma total de las funciones receptoras, abajo funciones receptoras organizadas
por back-azimuth.
La suma total (apilado) de 102 funciones receptoras obtenidas en la estación de Chingaza
presenta dos importantes fases de amplitud considerable, a los 3.1 y a los 6.3 segundos, dando
información de una discontinuidad significativa dentro de la corteza (pico a los 3.1 s) y de
una corteza espesa identificada con el pico a los 6.285 s, la cual se interpreta como el Moho.
No hay señales claras de los múltiples de la corteza.
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Estación la Rusia (RUS)
Figura 5-4.: Funciones receptoras estación LA RUSIA (RUS), parte superior representa la
suma total de las funciones receptoras, abajo funciones receptoras organizadas
por back-azimuth.
En la estación de Rusia (RUS), a partir de la suma total de las trazas se aprecia un refractor
a los 6.4 segundos, el cual es interpretado como el Moho; los múltiples se observan claramente
entre 18 y 26 s. Se observa también una fase de amplitud positiva a los 2.5 segundos entre
296 y 324 grados, que es observada también en las estaciones de Chingaza, Rosal y Bogotá.
Para esta estación se obtuvieron un total de 93 funciones receptoras.
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Estación Prado (PRA)
Figura 5-5.: Funciones receptoras estación PRADO (PRA), parte superior representa la
suma total de las funciones receptoras, abajo funciones receptoras organizadas
por back-azimuth.
Un total de 54 funciones receptoras fueron obtenidas para la estación de Prado, en las cuales
se percibe una conversión P a S visualizada claramente a los 5.35 s, la cual es interpretada
como la discontinuidad del Moho; se observa otra fase a los 1.5 segundos que debe correspon-
der a una estructura más superficial; a los 11 s se presenta una fase con amplitud negativa
muy grande, y es observada dentro de los múltiples de la corteza.
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Estación Florencia (FLO2)
Figura 5-6.: Funciones receptoras estación FLORENCIA (FLO2), parte superior representa
la suma total de las funciones receptoras, abajo funciones receptoras organiza-
das por back-azimuth.
Solamente 24 funciones receptoras cumplieron los requisitos de selección y son graficadas en
la Figura 5.6. El apilado total muestra un fase positiva de los 4.68 s, la cual es interpretada
como el Moho; los múltiples se perciben entre 15 y 20 s. La estación de Florencia está ubicada
en el piedemonte de la cordillera Oriental en la parte sur.
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Estación Barranca (BRR)
Figura 5-7.: Funciones receptoras estación BARRANCA (BRR), parte superior representa
la suma total de las funciones receptoras, abajo funciones receptoras organiza-
das por back-azimuth.
Un total de 48 funciones receptoras fueron obtenidas para la estación de Barranca ubicada
en el valle medio del Magdalena.
La conversión asociada al Moho es apreciado aproximadamente a los 5.4 s, seguido de los
múltiples a los 13 s; La señal del Moho corresponde a una interface aproximadamente plana
y horizontal, aunque entre 230 a 324 grados la conversión no se distingue.
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Estación Santa Helena (HEL)
Figura 5-8.: Funciones receptoras estación SANTA HELENA (HEL), parte superior repre-
senta la suma total de las funciones receptoras, abajo funciones receptoras
organizadas por back-azimuth.
Las 112 trazas obtenidas para la estación Santa Helena (HEL) dan una clara imagen de la
conversión directa del Moho a los 6.45 s aproximadamente y sus múltiples entre 20 a 25
segundos. También se evidencia un pico a los 3.4 segundos de pequeña amplitud positiva,
asociada posiblemente a una discontinuidad en la corteza media.
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Estación Refugio (volcán Nevado del Ruiz – RREF)
Figura 5-9.: Funciones receptoras estación en el Volcán Nevado del Ruiz (RREF), parte
superior representa la suma total de las funciones receptoras, abajo funciones
receptoras organizadas por back-azimuth.
La conversión del Moho en la estación ubicada en el nevado del Ruiz da señales de una
discontinuidad a los 5.2 s, la cual es interpretada como la discontinuidad del Mohorovicic;
un gran refractor de polaridad negativa es observado al interior de la corteza, representando
un contraste asociado a una disminución de velocidad con la profundidad (Sudoudi, 2005).
Para esta estación se obtuvieron 46 trazas.
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Estación Anillo (volcán cerro Mach́ın – ANIL)
Figura 5-10.: Funciones receptoras estación en el Volcán Cerro Mach́ın (ANIL), parte su-
perior representa la suma total de las funciones receptoras, abajo funciones
receptoras organizadas por back-azimuth.
A partir de los registros teleśısmicos de la estación Anillo, 24 funciones receptoras se ob-
tuvieron, la mayoŕıa proveniente de eventos con back-azimuths entre 174 y 177 grados; la
fase que representa la conversión en el Moho es vista a los 6.4 s. Los múltiples de la corteza
posiblemente son los que están entre 18 y 20 s.
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Estación Maravillas (volcán nevado del Huila – MARA)
Figura 5-11.: Funciones receptoras estación en el Volcán Cerro Mach́ın (ANIL), parte su-
perior representa la suma total de las funciones receptoras, abajo funciones
receptoras organizadas por back-azimuth.
Funciones receptoras para la estación Maravillas (MARA) no muestran una señal contun-
dente del Moho; el apilado total indica una fase en un tiempo de 6.0 s, que podŕıa ser
interpretada como la discontinuidad del Moho, y los múltiples pueden estar a los 20 s. Las
trazas de Maravillas presentan una fase negativa de gran amplitud aproximadamente a los
4 s, 30 trazas fueron seleccionadas para esta estación.
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Estación Condor (volcán Puracé - PCON)
Figura 5-12.: Funciones receptoras estación Volcán Puracé (PCON), parte superior repre-
senta la suma total de las funciones receptoras, abajo funciones receptoras
organizadas por back-azimuth.
El volcán Puracé tiene asociada una fase que representa el Moho a los 5.83 s, con múltiples
entre los 16 y 22 s; el Moho se observa claramente entre 305 y 353 grados de back-azimuth, y
entre 5 y 300 grados las amplitudes disminuyen. Para esta estación se obtuvieron 69 funciones
receptoras.
5.1 Resultados por estación 57
Estación Sotará (volcán Sotará – SOTA)
Figura 5-13.: Funciones receptoras estación Volcán Sotará (SOTA), parte superior repre-
senta la suma total de las funciones receptoras, abajo funciones receptoras
organizadas por back-azimuth.
Se recolectaron 58 funciones receptoras para la estación Sotará (SOTA). En el Volcán So-
tará se observa una fase de gran amplitud a los 7.5 s, evidenciando una corteza de gran
espesor bajo el complejo volcánico. Los múltiples observados en la grafica no son acordes con
la primera conversión que identifica la estructura del Moho.
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Estación Valle del cauca – Popayán (POP2)
Figura 5-14.: Funciones receptoras estación Popayán (POP2), parte superior representa la
suma total de las funciones receptoras, abajo funciones receptoras organizadas
por back-azimuth.
La estación de Popayán (POP2) tiene un tiempo Ps-P aproximado de 4.1 segundos, repre-
sentado claramente entre los 149 y 322 grados de back-azimuth, seguido de los múltiples a
los 12.8 s. Un total de 33 funciones receptoras fueron obtenidas para POP2.
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Estación Cufiño (volcán galeras – GCUF)
Figura 5-15.: Funciones receptoras estación Volcan Galeras (GCUF), parte superior repre-
senta la suma total de las funciones receptoras, abajo funciones receptoras
organizadas por back-azimuth.
Las señales del complejo volcánico Galeras muestran una clara conversión a los 6.6 s, la cual
es interpretada como la discontinuidad del Moho; las demás reverberaciones de la corteza no
son posibles de identificar. Para esta estación se recolectaron 43 funciones receptoras.
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Estación Otavalo, Ecuador (OTAV)
Figura 5-16.: Funciones receptoras estación internacional en Otavalo, Ecuador (OTAV),
parte superior representa la suma total de las funciones receptoras, abajo
funciones receptoras organizadas por back-azimuth.
La discontinuidad del Moho en la parte sur de Colombia, en la frontera con Ecuador, muestra
evidencias de una fase a un tiempo promedio de 6.2 s. Esta refracción se evidencia en los 5.3
s entre 300 y 330 grados de back-azimuth, y en 7.24 s entre 72 y 300 grados. Los múltiples
están presentes entre 20 y 25 s. Un total de 43 trazas fueron seleccionadas para la estación
Otavalo (OTAV).
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Estación Tumaco (TUM)
Figura 5-17.: Funciones receptoras para la estación TUMACO (TUM): La parte superior
representa la suma total de las funciones receptoras; abajo funciones recep-
toras ordenadas por back-azimuth.
La estación de Tumaco (TUM), ubicada en la costa Paćıfica en la esquina suroeste de Co-
lombia, presenta una conversión muy cercana a la llegada directa de la onda P, evidenciando
un espesor cortical delgado; esta fase en promedio esta a los 2.6 s, seguido de los múltiples
a los 7.9 s, que se observan claramente con pequeñas variaciones direccionales. Un total de
33 trazas fue obtenido para esta estación.
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Estación Capurganá (CAP2)
Figura 5-18.: Funciones receptoras para la estación CAPURGANA (CAP2): La parte su-
perior representa la suma total de las funciones receptoras; abajo funciones
receptoras ordenadas por back-azimuth.
Las funciones receptoras que cumplieron los criterios de selección para la estación Capur-
ganá entre 2008 a 2013 fueron solamente 14. Un tiempo promedio de 4.35 s, es interpretado
como la conversión directa del Moho. Los múltiples no son posibles de identificar, aunque se
observa una fase de polaridad negativa de bastante amplitud entre 10 y 15 s.
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Estación Monteŕıa (MON)
Figura 5-19.: Funciones receptoras para la estación MONTERIA (MON): La parte supe-
rior representa la suma total de las funciones receptoras; abajo funciones
receptoras ordenadas por back-azimuth.
La estación Monteŕıa (MON) evidencia una estructura cortical delgada, asociada a una
conversión primaria presente en todas las direcciones acimutales, aumentando la amplitud
de éstas entre 275 y 58 grados de back-azimut; este pico está se presenta en promedio a




Figura 5-20.: Funciones receptoras para la estación URIBIA (URI): La parte superior re-
presenta la suma total de las funciones receptoras; abajo funciones receptoras
ordenadas por back-azimuth.
Un total de 8 funciones receptoras se obtuvieron para la estación Urib́ıa, entre 167 y 304
grados de back-azimuth. Se observa una conversión a los 3.4 s; las reverberaciones de la
corteza no pueden identificarse.
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Estación Santo Domingo, Venezuela (SDV)
Figura 5-21.: Funciones receptoras para la estación SDV: La parte superior representa la
suma total de las funciones receptoras; abajo funciones receptoras ordenadas
por back-azimuth.
La estación SDV presenta dos importantes fases (a 3.6 y 6.9 s) que reflejan una complejidad
estructural similar a las vistas en los resultados de la estaciones de la Cordillera Oriental.
Se interpreta como el Moho la fase a los 6.94 s tras analizar estudios anteriores de función
receptora en Venezuela (Niu et al 2007). Los reflectores de la corteza presentan dificultad
para ser interpretados. Se obtuvo un total de 30 trazas.
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Estación Isla barro colorado, Panamá (BCIP)
Figura 5-22.: Funciones receptoras para la estación BCIP: La parte superior representa la
suma total de las funciones receptoras; abajo funciones receptoras ordenadas
por back-azimuth.
Para la estación de BCIP se obtuvieron 28 funciones receptoras; éstas presentan bastantes
dificultades para reconocer el refractor asociado a la discontinuidad del Moho. Se encuentran
variaciones abruptas con respecto a las direcciones acimutales de donde provienen los eventos:
sismos provenientes de valores de back-azimuth entre 84◦ y 170◦ muestran una señal clara a
los 6.6 s, y entre 170◦ y 322◦ grados la señal de la posible discontinuidad del Moho desaparece.
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Estación Isla Malpelo (MAP)
Figura 5-23.: Funciones receptoras para la estación MALPELO (MAP): La parte superior
representa la suma total de las funciones receptoras; abajo funciones recep-
toras ordenadas por back-azimuth.
En la estación Malpelo (MAP) se estima un espesor de corteza muy delgado, asociado a
un refractor en 1.9 s, y múltiples representados después de los 5 segundos. Un total de 10
funciones receptoras se obtuvieron para esta estación.
5.2. Estimación de Vp/Vs y H
Dos métodos son usados para determinar el espesor de la corteza y el cociente V p/V s. El pri-
mero es la técnica H-κ stacking de Zhu and Kanamori ; este método desarrolla una búsqueda
en el espacio de H y V p/V s, hasta encontrar la mayor suma de las amplitudes de las fases
Ps, PpPs y PpSs+ PsPs suministradas directamente del apilado total de cada una de las
funciones receptoras de cada estación. La salida del programa es el espesor de la corteza H y
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el cociente V p/V s; esta metodoloǵıa se discute en más detalle en la sección 3.9 En la Figura
5.24 se observan algunos de los resultados.
El segundo método consiste en medir directamente las conversiones del Moho (Ps) y las re-
verberaciones de la corteza (PpPs) extráıdas de las funciones receptoras con el fin de estimar
el espesor de la corteza, a partir de las ecuaciones 13 y 14 discutidas en el caṕıtulo 3, y con los
valores de V p/V s que son obtenidos a partir del cálculo de diagramas de Wadati discutidos
en la sección 3.10 (ver figuras 5-25 y 5-26). Los tiempos de las fases son obtenidos cuida-
dosamente a partir del apilado total de cada traza después de realizar la ecualización por
distancia (move-out correcction) para cada grupo de funciones receptoras en cada estación.
La velocidad promedio para la estimación de H fue de 6.3 km/seg (Velocidad promedio en
la Corteza Kennett y Engdalh, 1991). Los tiempos de retardo se recogieron con la amplitud
más grande de la fase resultante de los apilados, que en la mayoŕıa de los casos coincidió con
el centro simétrico de cada pico. Los tiempos de las fases se muestran plasmados en la tabla
5-1 y en la figura 5-27, las relaciones V p/V s en la Figura 5-29, y los espesores de corteza en
la Figura 5-28.
A partir de las lecturas de tiempo de los sismos recolectados (ver sección 3.11), para el
cálculo de la relación V p/V s, se determinaron relaciones de Wadati adicionales con el pa-
quete SEISAN (Haskov y Ottemoller, 2000). El objetivo del programa consiste en calcular
los valores de V p/V s para los eventos individuales y se calcula el promedio del grupo de
eventos seleccionados. Esto se realizó con el fin de reforzar los resultados para las estaciones
que presentan poca sismicidad a sus alrededores. Los resultados se observan en la tabla 4.2.
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Figura 5-24.: Ejemplos de la técnica de Zhu y Kanamori (2000), para funciones receptoras
de las estaciones PRA, ANIL, FLO2 y ROSC donde la salida es el espesor H
y el cociente Vp/Vs.
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Figura 5-25.: Ejemplos de Diagramas de Wadati para sismos locales registrados por la
RSNC alrededor de cada estación. Se muestran resultados para las estaciones
ANIL y PRA.
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Figura 5-26.: Ejemplos de Diagramas de Wadati para sismos locales registrados por la
RSNC alrededor de cada estación. Se muestran resultados para las estaciones
CHI y ROSC.
72 5 Resultados
5.3. Resumen de resultados
En la Tabla 4.1 se observan los resultados obtenidos para cada estación, incluyendo los
tiempos de retraso Ps− P y la reverberación PpPs. En la Figura 5.27 se presenta el mapa
con los tiempos absolutos de retraso de la fase Ps.






















URI 3.39 9.15 ± 25
SDV 6.94 18.4
Tabla 5-1.: Tiempos Ps y PpPs a partir de las funciones receptoras para cada estación.
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Los resultados V p/V s con las diferentes técnicas aśı como los espesores de corteza para cada
estación se presentan en la Tabla 4.2. Un mapa que representa los espesores de corteza están
en la figura 5.28 a partir del el mapa de V p/V s obtenido de los resultados óptimos (Figura
5.29).
EST. Vp/Vs Vp/Vs† SISMOS H(Km)• Vp/Vs‡ H(Km)‡ FR
ANIL 1.77±0.05 1.76±0.06 105 52 1.76±0.07 51±2.3 24
BOCO 1.75±0.02 1.77±0.05 64 1.84±0.09 58±3.0 32
BRR 1.76±0.02 1.75±0.05 67 40 1.75±0.1 45±3.2 32
CAP2 1.74±0.02 1.75±0.05 44 36 1.65±0.07 44±2.5 14
CHI 1.75±0.01 1.77±0.05 114 50 102
FLO2 1.69±0.03 1.77±0.05 56 36 1.76±0.15 35±3.7 24
GCUF 1.70±0.05 1.78±0.04 30 57 1.80±0.07 52±2.5 43
HEL 1.77±0.02 1.76±0.06 113 51 1.64±0.05 56±2.2 112
MAP 1.70±0.03 1.75±0.01∗ 4 14 8
MARA 1.75±0.02 1.77±0.05 83 49 1.87±0.1 43±2.6 112
MON 1.72±0.03 1.76±0.05 43 27 62
PCON 1.77±0.02 1.77±0.05 66 45 1.84±0.10 43±3.0 69
POP2 1.77±0.01 1.76±0.06 76 33 1.67±0.08 32±1.9 33
PRA 1.79±0.01 1.76±0.05 129 41 1.62±0.07 42±1.7 54
ROSC 1.74±0.01 1.77±0.05 108 64 1.80±0.04 58±1.4 73
OTAV 1.65±0.23 56 1.78±0.09 50±2.7 43
RREF 1.75±0.02 1.76±0.06 100 42 1.79±0.12 40±3.7 46
RUS 1.75±0.02 1.77±0.06 72 50 1.83±0.06 44±1.4 93
SOTA 1.79±0.02 1.76±0.06 59 57 1.79±0.04 62±1.6 58
TUM 1.76±0.04 1.74±0.06 62 19 1.63±0.08 24±2.0 33
URI 1.81±0.02 1.77±0.02∗ 24 26 1.76±0.19 28±3.2 8
SDV 1.77±0.01 53 30
Tabla 5-2.: Tabla con resumen de los resultados: Vp/Vs obtenidos a partir de Diagramas de
Wadati. †Vp/Vs obtenidos a partir de SEISAN. •Espesor de corteza calculado
con Vp/Vs y diagramas de Wadati. ‡Resultados de H y Vp/Vs con H-k Stacking
Zhu y Kanamori (2000).
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Figura 5-27.: Mapa de tiempos retardo de P-Ps.
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En general fueron seleccionados los cocientes V p/V s calculados a partir de la tecnica H-k
stacking, que en general son cercanos a los valores obtenidos con los diagramas de Wadati.
El cociente V p/V s para SDV fue obtenido a partir del trabajo de Niu et al (2007) y para
OTAV del modelo EARS.
Figura 5-28.: Mapa con espesores de corteza obtenidos.
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Figura 5-29.: Mapa de cociente Vp/Vs obtenidos a partir de diagramas de Wadati.
6. Discusión
6.1. Observaciones generales
El desarrollo de este estudio permite demostrar importantes discontinuidades en la litósfera
superior para la región colombiana. En la Isla de Malpelo, ubicada en el Océano Paćıfico, se
estima un espesor de corteza de 14 km. Tiempos Ps-P en la estación de Tumaco en el sur de
la costa paćıfica colombiana, indican una profundidad del Moho de aproximadamente 20 km;
estudios anteriores en el norte del pacifico Colombiano indican que el limite Corteza-Manto
superior en Bah́ıa Solano es de 22 km (Mej́ıa (2001)). En la Cordillera Real Ecuatoriana,
en la frontera Ecuador-Colombia, el espesor de la corteza aumenta notablemente bajo los
Andes, observándose una corteza espesa asociada a valores promedio de los 56 km, presen-
tando similitudes más al norte en la Cordillera Central, bajo el Complejo volcánico Galeras,
con un espesor calculado de 50 km. Los complejos Volcánicos ubicados en el suroccidente de
Colombia como el Volcán Sotará, el Volcán Puracé y el Volcán Nevado del Huila presentan
espesores corticales promedio de 58, 43 y 43 km respectivamente (figuras 5-12 a 5-13), evi-
denciando una disminución del espesor de sur a Norte en esta región.
En la cordillera Occidental, la ausencia de estaciones de banda ancha no permitió el cálculo
de funciones receptoras; estudios previos indican que el espesor puede estar alrededor de 29
a 30 km (Meyer (1973), Meissner (1973) (Proyecto Nariño); Mej́ıa, (2001). En el Valle del
Cauca, a 2◦N de latitud, el espesor de la corteza tiene un valor de aproximado de 32 km,
complementando y siendo consistente con los valores obtenidos en el proyecto Nariño para
el suroccidente del Páıs. Funciones receptoras en la cadena volcánica del centro del páıs,
en los volcanes Cerro Mach́ın y Nevado del Ruiz, sugieren que el espesor cortical presenta
variaciones de sur a norte de 51 a 44 km respectivamente (figuras 5-9 y 5-10). En cercańıas
al Municipio Santa Helena (Antioquia), en el norte de la Cordillera Central, la profundidad
del Moho está asociada a un valor de 53 km.
Para la parte Norte de Colombia, en el Caribe colombiano, los espesores disminuyen nota-
blemente, como lo evidencia la estación de Capurganá (CAP2), departamento del Chocó en
el Golfo de Urabá, donde el espesor de la corteza se estima en 36 km. La estación (BCIP),
ubicada en Panamá, presenta variaciones acimutales en los tiempos correspondientes a los
refractores, donde el tiempo máximo Ps-P alcanza desde 3 s a 6 s, evidenciando una topo-
graf́ıa del Moho bastante irregular; el espesor cortical es de aproximadamente 20 km; en la
78 6 Discusión
estación de Monteŕıa (MON), en la costa Caribe, la profundidad del Moho es de 27 km, y
en la peńınsula de la Guajira el valor alcanza los 28 km de espesor.
En el Valle medio del Magdalena, en Barrancabermeja (Santander), se estima un valor de
40 km para el espesor cortical; en el piedemonte occidental de la Cordillera Oriental, a 3.7N
de latitud, la corteza tiene 41 km de grosor. Los valores más grandes de la profundidad del
Moho se encuentran en la cordillera Oriental de Colombia, para la cual los valores estimados
alcanzan los 58 a 64 km en el flanco oeste de la cordillera a la altura de 4.8◦N , al igual
que en Bogotá con un valor similar de 60 km; en el flanco este, en la estación de Chingaza
(CHI), el valor disminuye a 50 km; más al norte, en la cordillera Oriental en el Paramo la
Rusia en Duitama (Boyacá), el espesor cortical calculado es de 50 km; por último, tiempos
Ps-P calculados en los Andes de Mérida en Venezuela evidencian un espesor cortical de
aproximadamente 53 km.
En general los resultados de espesor cortical en Colombia calculados en este trabajo son
consistentes con las investigaciones realizadas a partir de śısmica de refracción enmarcadas
dentro del Proyecto Nariño (1973 y 1978) para el suroccidente Colombiano y el Océano
Pacifico. Para el sur de la costa paćıfica los resultados son similares (18 km), pero difieren
de los resultados para la Cordillera Central en la parte sur, en 41 km con 56 km estimados
con función receptora, con las estaciones de OTAV y GCUF respectivamente. A la altura
de Medelĺın, Fluh et al., 1981 (Proyecto Nariño) estiman un valor promedio de 45 km para
el norte de la Cordillera Central; los resultados en esta investigación para esta región están
del orden de los 51 km.
Los estudios realizados a partir de métodos potenciales (Nivia et al., 1989), también para
la parte suroccidental y parte de los llanos orientales al sur de Colombia, son compatibles
con los resultados en este trabajo: En la depresión interandina del valle del Cauca (30 km),
aśı como también las estimaciones para la Cordillera Central (50 km), y para el valle su-
perior del Magdalena (entre 35 y 40 km). La carencia de estaciones sismológicas al sur,
sobre la Cordillera Oriental, no permite dar detalle del espesor cortical; Nivia et al., (1989)
deducen valores entre 40 y 45 km. Para el piedemonte llanero los resultados son de 31 km,
similar a los calculados para la estación FLO2 en Florencia, Caquetá en este trabajo (36 km).
Para el Caribe Colombiano se logra nueva información en la Costa Caribe y en la Peńınsula
de la Guajira de la profundidad del Moho. Los estimativos se ajustan muy bien a los resul-
tados expuestos por Cerón et al. (2007), a partir de la compilación de información geof́ısica.
En la capital del páıs, en la Cordillera Oriental, los estimativos de profundidad del Moho
son escasos. Los resultados aqúı presentados sugieren valores de ∼64 km, compatibles con lo
propuesto por Leeds y Knopoff 1972 (proyecto Nariño), hallando que la discontinuidad del
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Moho está aproximadamente a 60 km de profundidad bajo Bogotá, a partir del análisis de
las trayectorias de las Ondas Rayleigh.
La profundidad del Moho promedio (32 km) propuesta por Ojeda y Haskov (2001) para
el páıs difiere bastante con los resultados en este trabajo; las funciones receptoras exhiben
cambios significativos en el espesor cortical en la zona de estudio, aumentando de occidente
a oriente desde 16 km en la costa paćıfica hasta 64 km en la cordillera Oriental.
El engrosamiento cortical no es exclusivo de la cordillera oriental, sino que está presente en
el sistema cordillerano colombiano. En el Caribe el espesor de corteza puede estar asociado a
una situación extensional asociada al acomodamiento y rotación de la Sierra Nevada de Santa
Marta (Montes et al., 2010), y una situación de compresión y engrosamiento cortical en el
sistema cordillerano, que se hace cŕıtico en el altiplano cundiboyacense, donde se alcanzan
espesores cercanos a los 60 km. Hacia el occidente del sistema cordillerano, tenemos zonas
que corresponden a terrenos oceánicos acrecionados al continente (Tousssaint y Restrepo
(1988), Cediel et al. (2003)), que por su naturaleza más densa tienen menor espesor cortical
(entre 30 a 35 km), en esto último podŕıa también incluirse la cordillera occidental, que es
de naturaleza oceánica, y aunque ha habido algo de compresión y engrosamiento alĺı, su
naturaleza oceánica no permite que sea de corteza tan espesa como en las cordilleras central
y oriental. En el valle interandino del Magdalena se observa una disminución en el espesor
de la corteza a alrededor de 40 km, si se compara con los obtenidos para los altiplanos
que se generan en las cordilleras oriental y central, donde no sobrepasan los 50 km. En el
ambiente tectónico de la estación CAP2, que hace parte del arco panameño ocurre un ligero
engrosamiento respecto al Caribe relacionado con la colisión con el margen del norte de
suramerica hace unos 8-10 ma (Restrepo-moreno et al., 2009), donde el espesor de corteza
es superior al reportado para Monteŕıa (MON) y La Guajira (URI), las cuales se encuentran
en la región Caribe.
6.2. Zonas de baja velocidad
Funciones receptoras obtenidas debajo de la Cordillera Oriental ROSC, BOCO, CHI, RUS
y PRA (Figuras 5-1 a 5-5) sugieren la presencia de heterogeneidades en la corteza media y
superior, relacionada con cuencas sedimentarias en superficie y con zonas de bajas velocida-
des entre 20 a 30 km, las cuales son necesarias para explicar fuertes conversiones negativas
entre ∼2.5 y 5 s en las funciones receptoras, como también en el tope de la superficie del
Moho, que se observa en común en las estaciones de la Cordillera Oriental.
En la mayoŕıa de las funciones receptoras calculadas para las zonas volcánicas en la Cordille-
ra Central (Figuras 5-9 a 5-13 y 5-15) se observan refractores con conversiones negativas con
amplitud considerable, que se presentan inmediatamente después de la llegada de la onda
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P directa; esto está relacionado con contrastes negativos de velocidad en la corteza superior
entre ∼20 y ∼25 km aproximadamente, pudiendo estar asociados a las estructuras presentes
en los complejos volcánicos y a zonas de fusión parcial, las cuales están relacionadas con
gradientes geotérmicos altos (Vargas et al., 2007).
La estación Santa Helena (HEL), ubicada al norte de la Cordillera Central (Figura 5-8),
muestra refractores con conversiones negativas importantes después de la llegada de la onda
P directa, aproximadamente a 1 s y a los 8 s, la última de éstas presentándose después de la
llegada del Moho, indicando una capa de baja velocidad en el tope del manto. Una fase de
baja amplitud positiva a los 2 s muestra una discontinuidad en la corteza media estimada
en los 16 km; estas discontinuidades pueden estar asociadas al material intrúıdo por cuerpos
magmáticos de tipo predominantemente calco-alcalino y edad Mesozoica en al basamento
metamórfico, en la corteza superior (Restrepo-Moreno et al., 2009).
Las funciones receptoras radiales en la Cordillera Oriental muestran una llegada positiva
alrededor de 1 s después de la onda P directa, indicando un contraste positivo de velocidad
asociado a una discontinuidad en las capas superficiales de la corteza, posiblemente reverbe-
raciones asociadas a capas sedimentarias o a una discontinuidad con contraste de velocidad
en la corteza media o superior, la cual observa muy bien en las estaciones de ROSC, BOCO,
RUS, (Figuras 5-1,5-2 y 5-4) en las direcciones acimutales entre 180 y 360 grados, aproxima-
damente entre 2 a 3 s, indicando una profundidad aproximada de 23 km, y se horizontaliza
en el flanco este de la cordillera bajo la estación de CHI (Figura 5-3) en todas las direcciones
acimutales, asociado a una conversión entre 2 a 3 s, involucrando una estructura en la corteza
media a unos 22 km de profundidad.
En estaciones como BOCO, FLO2, MAP, MON, ROSC, OTAV, RUS, SOTA, TUM, URI
y BRR se observa un desplazamiento en la llegada del pulso directo de la onda P entre
∼0.1 hasta ∼0.3 s, donde los máximos valores desfasamiento son observados en la esta-
ción de Barranca BRR y Tumaco TUM (Figuras 5-7 y 5-17); esto puede ser atribuido a
la presencia de una capa de baja velocidad cerca a la superficie o sedimentos directamente
debajo de las estaciones (Xu et al., 2007), del orden de los ∼2 km en BRR y ∼3 km en TUM.
6.3. Representatividad de los resultados Vp/Vs
Resultados de espesor de corteza y cociente V p/V s a partir de la técnica propuesta por Zhu y
Kanamori (2000), en donde se tienen espesores grandes, como los obtenidos en la Cordillera
Oriental (Figuras 5-28 y 5-29), se pueden obtener valores similares en cuanto a profundidad
de Moho a los calculados con otras técnicas, pero con V p/V s grandes, (mayores a 1.80 apro-
ximadamente) que no concuerdan con los resultados a partir de diagramas de Wadati. Esto
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puede estar relacionado a que los rayos usados para el método de los Diagramas de Wadati
no viajen por la parte inferior de la corteza, de modo que los valores de V p/V s obtenidos
mediante esta técnica pueden ser sólo representativos de la corteza superior.
Los valores de V p/V s obtenidos con la técnica de Zhu y Kanamori (2000) representan
un promedio para toda la corteza debajo de cada estación, los resultados guardan relación
con Vp/Vs altos en regiones volcánicas asociados a material con altas temperaturas, como
también los resultados en la Cordillera Oriental en ROSC y BOCO, en donde los valores
de V p/V s altos pueden tener relación con efectos de anisotroṕıa (Wang et al. 2012), que
pueden tener origen a la dinámica de las estructuras de cabalgamiento de un fold and thrust
belt el cual ha sido descrito en Mora et al., (2006), Mora y Parra (2008). Los V p/V s bajos
se encuentran en regiones con material oceánico como en la costa pacif́ıca, Isla de Malpelo
y en las regiones de valle como en el Cauca y el valle superior del Magdalena (Figura 5-29).
6.4. Funciones receptoras en la cordillera oriental
El mayor acortamiento y formación de una alta topograf́ıa en la Cordillera Oriental se inicio
en el Mioceno tard́ıo, como respuesta a la acreción del arco de Panamá en el margen oeste
de Colombia (Duque, 1990; Kellogg and Vega, 1995; Taboada et al., 2000). El acortamiento
ha sido de alrededor de 200 km en promedio, propuesto por varios autores (Cooper et al.
(1995), Colletta et al. (1990) Taboada et al. (2000) Roeder and Chamberlain (1995); Toro et
al., (2004)), consistente con los altos espesores de corteza calculados en la cordillera Oriental
a partir de funciones receptoras.
A partir de los resultados obtenidos en este trabajo, y teniendo en cuenta el ambiente tectóni-
co de margen compresivo que afecta el territorio y el acortamiento que ha sufrido la Cordillera
Oriental debido a las diferentes fases de deformación que han ocasionado un posible engrosa-
miento de la corteza desde unos 20 km en el Maastrichtiano a más de 48 km en la actualidad
(Cortes et al., 2006), se plantea la posibilidad de que efectivamente la interfase Corteza-
Manto o discontinuidad de Moho pueda alcanzar valores de profundidad del orden de 60 km.
El mapeo de anisotroṕıa en la corteza es posible a partir del estudio de la función receptora.
Diferencias en las llegadas en los refractores de las funciones receptoras y aśı como cambios
abruptos en las polaridades de los refractores con respecto al azimuth, sugieren anisotroṕıa
śısmica en la corteza media (Ozacar y Zandt (2004); Schulte-Pelkum et al., 2005)), esta se
observa en las estaciones al occidente de la cordillera oriental especialmente en las estacio-
nes Rosal (ROSC) y Bogotá (BOCO), figuras 5.1 y 5.2. En estas estaciones se observa una
discontinuidad a los ∼23 km de profundidad.
En la Figura 6-1 se observa un corte geológico para la cordillera oriental realizado por Mora
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y Parra (2008) a 4.5◦N, donde se documentan estructuras de cabalgamiento que alcanzan
profundidades entre 20 a 25 km y concuerdan con los refractores observados en las funciones
receptoras de ROSC, BOCO y CHI. Esta dinámica puede ser la generadora de zonas de
anisotroṕıa las cuales se observan en las funciones receptoras en esta región.
Figura 6-1.: Mapa geológico en el segmento central de la cordillera oriental (arriba), Corte
geológico a 4.5◦N (abajo), funciones receptoras obtenidas para ROSC, BOCO
y CHI (derecha) Modificado de Mora y parra (2008)).
Se realizarón pruebas sintéticas para la estación de Rosal a partir del modelamiento numérico
de trazado de rayos para capas inclinadas y con anisotroṕıa (Frederiksen y Bostock (1999)),
asunto que se discute en la sección 3.11. Las señales de la anisotroṕıa se evidencian en la
inversión en las polaridades que se observan claramente en los refractores entre 1 a 5 s en la
estación el Rosal (ROSC) y en BOCO (Figuras 5-1 y 5-2).
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Los resultados del modelamiento sugieren la presencia de anisotroṕıa mayor al 15 % en la
corteza media con orientación al este ∼ 90◦ y buzando ∼ 50◦, esto puede estar asociado a la
presencia de una zona de esfuerzos de cizalla que orientan preferentemente las micas y los
anf́ıboles a una profundidad de ∼ 25 km. Esta dinámica puede estar asociada a la formación
de una faja plegada y corrida (fold and thrust belt) en la Cordillera Oriental (Toro et al.,
(2004), Mora et al., (2006), Mora y Parra (2008) y ). Con estos parámetros se obtienen
funciones receptoras sintéticas radiales, estas presentan bastante similitud con las funciones
receptoras reales obtenidas para las estación el Rosal. En la figura 6-2 se observan las trazas
apiladas cada 30◦ y ordenadas por back-azimuth.
Figura 6-2.: Resultados del modelamiento: Funciones receptoras sintéticas (arriba) obteni-
das a partir del algoritmo de Frederiksen y Bostock (1999), abajo funciones
receptoras observadas en la estación ROSC, Modelo de corteza obtenido que
representa las funciones receptoras sintéticas (izquierda).
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6.5. Inversión de funciones receptoras
El desconocimiento de velocidades que se acerquen más en detalle al conocimiento de la es-
tructura de velocidad en Colombia trae consigo limitaciones para el refinamiento de modelos
de corteza a partir de la inversión de funciones receptoras.
Los modelos de Velocidad globales (Kennett y Engdahl (1991), Dziewonski y Anderson
(1981)) y el obtenido en por Ojeda y Haskov (2001) para Colombia, tienen como espe-
sor promedio de la corteza 35 km, que pueden fijar las soluciones a la hora de hacer inversión
con funciones receptoras. Un ejemplo se observa en la figura 6-3 donde se hace una prueba
de inversión de funciones receptoras con dos modelos de velocidad de entrada (rutinas de
Herrmann y Ammon, 2004) para la estación de Monteŕıa (MON): Modelo PREM (Dzie-
wonski y Anderson (1981)) y el Modelo de la RSNC (Ojeda y Haskov (2001)). El resultado
muestra ajuste muy bueno de la función receptora para los dos modelos iniciales, esto es
debido a que no se conoce exactamente el promedio de velocidades en la corteza y no se
puede seleccionar un modelo resultante hasta no tener una estructura de velocidades que
se acerque mas a la realidad que sirva de modelo de entrada para refinar el promedio de
velocidades en la corteza y la profundidad del Moho.
Para conseguir éxito en la aplicación de esta técnica se requiere que el modelo inicial sea
aproximado a la verdadera estructura de velocidades de la tierra (Ammon et al., 1990). La
función receptora indica la presencia de las discontinuidades importantes en profundidad,
pero frecuentemente las velocidades absolutas y los ĺımites de las capas no muestran un
ajuste exitoso. Debido a esto se sugiere llevar a cabo este estudio usando un modelo de velo-
cidades determinado a partir del cálculo de velocidades promedio arrojadas por un análisis
de dispersión de ondas superficiales o el uso de técnicas que involucren la inversión conjunta
de funciones receptoras con las curvas de dispersión.
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Figura 6-3.: Inversión de funciones receptoras para la estación de Monteŕıa (MON), con
dos modelos de entrada PREM (arriba) y RSNC (abajo).
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6.6. Comparación de resultados para las estaciones
internacionales
EarthScope Automated Receiver Survey, EARS (Crotwell, H. P., y T. J. Owens (2005)),
es un producto en ĺınea (http://ears.iris.washington.edu/) que estima las propiedades de la
corteza terrestre como la profundidad del Moho, relaciones de Poisson y el Cociente de Wa-
dati con las estaciones de la red mundial (GSN, IRIS y USGS/NEIC), a partir del cálculo
de funciones receptoras y la técnica H-κ stacking (Zhu y Kanamori, 2000).
Los resultados obtenidos para las estaciones internacionales OTAV, BOCO, BCIP y SDV
fueron comparados con EARS, mostrando pequeñas diferencia en los resultados para las es-
taciones de BOCO y OTAV. En cuanto a SDV y BCIP, los resultados propuestos por EARS
no son concluyentes al igual que los obtenidos en el presente trabajo, debido a la complejidad
presentada en las funciones receptoras para estas estaciones. EARS presenta la oportunidad
de comparar estimativos hechos a partir de la técnica de Zhu y Kanamori (2000). Para la
estación BOCO los resultados arrojados por EARS son 58 km para el espesor de corteza y
V p/V s 1.88, y en este trabajo los resultados son 55 km y 1.84 respectivamente. Para OTAV
los resultados son 51 km y V p/V s 1.6 (EARS) y 50 km, 1.79 (este trabajo), ver figuras 6-4
y 6-5.
Figura 6-4.: Resultados de espesor de corteza H y Vp/Vs obtenidos por el sistema EARS.
BOCO figura de la izquierda, OTAV figura derecha.
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Figura 6-5.: Resultados de H-k stacking (Zhu y Kanamori, 2000) obtenidos en este trabajo,
BOCO figura de la izquierda, OTAV figura derecha.
7. Conclusiones
Los espesores de corteza obtenidos guardan relación con zonas tectónicas donde se
diferencian la costa atlántica con corteza delgada, el arco panameño con corteza lige-
ramente más gruesa, la costa paćıfica y occidente colombiano con corteza delgada en
material oceánico y corteza más gruesa en la cordillera central, valle del magdalena y
cordillera oriental. La corteza colombiana alcanza espesores del orden de 60 km. Es un
valor bastante alto, pero está de acuerdo con estimativos anteriores.
El espesor cortical está obedeciendo sobre todo a engrosamiento cortical asociado a
reǵımenes de compresión. Donde la corteza es más gruesa (altiplano cundiboyacense)
hay una asociación con un fold and thrust belt o cinturón plegado y corrido. La adición
de material ı́gneo puede jugar un papel en aumentar el espesor de la corteza, pero no
parece haber sido un factor tan preponderante en está región, pero si puede estar
asociado al engrosamiento cortical en las regiones volcánicas.
Los altos valores de V p/V s sugieren altas temperaturas en la corteza, como en los
complejos volcánicos. En cuanto a los valores altos de V p/V s en la Cordillera Oriental
pueden estar asociados a regiones con anisotroṕıa śısmica.
El fold and thrust belt de la Cordillera Oriental párece estar reflejado en las evidencias
de anisotroṕıa en la corteza media.
Las funciones receptoras pueden evidenciar espesores de la cubierta sedimentaria a
partir de la llegada de la Onda P directa, los valores mas grandes se pueden observar en
la estación de Túmaco (TUM) y en Barranca (BRR) en el Valle Medio del Magdalena.
Fuertes conversiones de fase negativas son observadas en los complejos volcanicos, estas
evidencian estructuras de baja velocidad en la corteza media entre los 20 a 30 km.
Finalmente se plantea la necesidad de llevar a cabo mas estudios sismológicos detallados en
el territorio Colombiano, como la implementación de técnicas tomográficas y asociarlas con
los resultados del presente trabajo.
la instalación de estaciones sismológicas en el Caribe, en la Cordillera Occidental y en los
llanos orientales.
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Para futuros trabajos es importante la implementación de técnicas como la inversión con-
junta de curvas de dispersión y función receptora para la estimación de perfiles de velocidad
para la corteza.
La aplicación de la técnica CCP stacking (Dueker y Sheehan (1997)) la cual permite obtener
imagenes de la corteza y manto superior a partir de perfiles de estaciones con funciones
receptoras calculadas.
A. Anexo: Listado de terremotos
utilizados
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Tabla A-1.: Eventos utilizados para el cálculo de la función receptora año 2008
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2008 1 5 10 39 14.29 51.32 -130.39 10 5.7
2008 1 5 11 1 6.11 51.25 -130.75 15 6.6
2008 1 5 11 44 48.17 51.16 -130.54 10 6.4
2008 1 5 19 55 31.18 -62.14 -155.7 10 5.7
2008 1 9 14 40 0.96 51.65 -131.18 10 6.1
2008 1 10 1 37 19 43.78 -127.26 13 6.3
2008 1 20 6 8 56.72 -35.02 -112.02 10 5.6
2008 1 21 12 24 27.06 -34.86 -111.85 10 5.8
2008 1 29 14 57 26.2 -58.74 -25.24 35 5.6
2008 2 3 14 24 37.34 -56.27 -27.04 99 5.6
2008 2 8 9 38 14.1 10.67 -41.9 9 6.9
2008 2 10 12 22 2.65 -60.8 -25.59 8 6.6
2008 2 20 12 11 20.72 -52.92 -46.49 10 5.5
2008 2 20 12 49 44.09 -53.01 -46.54 10 5.6
2008 2 21 2 46 18.19 77.08 18.57 12 6.1
2008 2 21 14 16 2.71 41.15 -114.87 6 6
2008 2 23 15 57 20.49 -57.33 -23.43 14 6.8
2008 2 29 2 38 29.52 -35.07 -108.97 10 5.7
2008 3 10 9 43 1.52 -28.34 -69.29 89 5.6
2008 3 11 14 37 10.29 52.17 -169.48 16 5.6
2008 3 15 14 44 36.06 42.41 -126.83 10 5.7
2008 3 17 19 6 12.05 -54.32 -136.08 10 5.6
2008 3 26 6 29 50.21 -56.71 -141.9 10 5.5
2008 4 12 12 5 14.62 43.65 -127.62 10 5.5
2008 4 14 9 45 19.7 -56.02 -28.03 140 6
2008 4 24 12 14 49.92 -1.18 -23.47 10 6.5
2008 4 27 14 35 29.23 -35.46 -16.6 10 5.6
2008 4 28 15 57 55.28 -58.74 -24.71 35 6.1
2008 5 14 21 47 40.28 -56.77 -142.31 10 5.7
2008 5 15 14 23 28.82 -57.91 -25.48 35 5.9
2008 5 20 15 16 4.41 -44.45 -78.21 10 5.6
2008 5 23 19 35 34.78 7.31 -34.9 8 6.5
2008 5 24 4 58 18.87 42.39 -30.51 10 5.5
2008 5 25 19 18 25.71 56.09 -153.78 22 6
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Tabla A-2.: Continuación eventos 2008
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2008 5 29 15 46 0.32 64 -21.01 9 6.3
2008 5 30 10 44 11.73 -54.74 0.99 10 5.7
2008 5 31 23 16 4.55 -28.92 -112.26 10 5.8
2008 6 1 0 31 14.95 -54.82 0.98 10 5.5
2008 6 5 2 16 46.93 -38.84 -91.62 10 6
2008 6 5 5 22 26.46 -38.87 -91.61 7 5.8
2008 6 6 20 2 56.89 35.88 -0.66 4 5.5
2008 6 12 5 30 43.93 -50.16 -114.17 10 5.9
2008 6 15 8 37 17.2 -36.62 -107.45 10 6
2008 6 30 6 17 43.02 -58.23 -22.1 8 7
2008 7 1 1 54 41.38 -58.12 -21.88 10 5.6
2008 7 15 5 7 11.9 -47.37 -12.17 10 5.7
2008 7 17 22 36 18.78 44.37 -129.36 10 5.5
2008 7 17 22 51 55.32 44.37 -129.42 10 5.7
2008 7 27 21 15 42.4 -0.25 -18.29 17 5.9
2008 7 29 18 42 15.71 33.95 -117.76 14 5.5
2008 7 29 20 56 22.35 -54.73 -118.78 10 5.8
2008 7 30 20 15 11.52 -59.64 -27.81 136 5.6
2008 8 7 2 18 13.83 26.64 -111 10 5.5
2008 8 7 22 58 33.06 -9.14 -109.52 10 5.6
2008 8 11 23 38 38.31 -1.02 -21.84 13 6
2008 8 13 1 32 45.67 -13.38 -111.28 10 5.7
2008 8 17 15 39 8.39 -52.87 -4.45 10 5.6
2008 8 19 8 33 55.25 -8.2 -13.45 10 5.5
2008 8 19 10 58 0.2 -28.55 -112.84 9 5.7
2008 8 28 12 37 35.07 50.17 -129.63 12 5.9
2008 8 28 15 22 23.2 -0.25 -17.36 12 6.3
2008 8 31 1 15 25.22 -61.23 -67.74 10 5.5
2008 9 3 11 25 14.45 -26.74 -63.22 569 6.3
2008 9 5 19 7 38.29 -1.17 -13.95 10 5.8
2008 9 10 13 8 14.69 8.09 -38.71 9 6.6
2008 9 16 7 28 25.02 0.9 -29 10 5.8
2008 9 18 1 41 3.01 -4.55 -106 11 6
2008 9 24 2 33 5.56 17.61 -105.5 12 6.4
2008 9 28 22 20 21.1 71.32 -3.88 10 5.5
2008 10 3 5 26 20.91 7.52 -36.76 5 5.7
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Tabla A-3.: Continuación eventos 2008
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2008 10 3 5 30 24.33 7.56 -36.88 10 5.6
2008 10 4 7 56 52.51 -59.34 -25.9 35 5.7
2008 10 4 11 47 5.52 -38.88 -91.23 10 5.5
2008 10 7 10 0 48.12 79.82 -115.45 10 5.7
2008 10 29 1 35 58.95 -8.9 -108.39 10 5.7
2008 10 30 15 15 41.14 -9.02 -108.25 10 6.1
2008 11 13 15 10 15.93 -55.96 -27.23 87 5.6
2008 11 13 16 2 8.34 -56.92 -140.8 10 5.5
2008 11 14 2 5 9.9 -53.79 8.73 12 5.9
2008 11 17 12 55 22.79 79.65 -116.06 7 5.7
2008 11 21 22 35 1.49 -55.03 -129.57 10 5.6
2008 11 22 18 49 42.38 -1.23 -13.93 10 6.3
2008 11 22 23 6 47.79 -37.24 -95.07 10 5.7
2008 11 28 13 42 18.68 40.35 -126.98 10 5.9
2008 12 7 6 23 9.91 13.35 -44.83 10 5.6
2008 12 8 1 51 1.01 13.41 -44.79 10 5.5
2008 12 14 20 36 29.84 -60.08 -18.76 10 5.5
2008 12 18 21 19 28.38 -32.46 -71.73 18 6.2
2008 12 18 21 50 28 -32.47 -72.05 25 6
2008 12 19 8 31 51.5 47.01 -27.29 5 5.9
2008 12 19 9 36 4.9 -32.46 -71.95 32 5.7
2008 12 20 21 5 16.2 -31.19 -13.34 4 5.8
2008 12 25 8 11 58.79 49.13 -128.62 10 5.8
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Tabla A-4.: Eventos utilizados para el cálculo de la función receptora año 2009
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2009 1 1 6 27 51.22 -34.84 -107.65 10 5.8
2009 1 2 19 42 27.19 0.62 -26.66 10 5.6
2009 1 2 20 14 30.63 0.79 -27.12 10 5.5
2009 1 5 10 59 30.47 23.81 -108.76 10 5.5
2009 1 24 18 9 50.81 59.43 -152.89 97 5.8
2009 2 28 14 33 6.35 -60.53 -24.8 15 6.3
2009 3 5 19 41 40.7 80.28 -1.83 10 5.5
2009 3 6 10 50 29.41 80.32 -1.85 9 6.5
2009 3 12 5 18 8.35 -60.86 -23.81 10 5.5
2009 3 16 7 13 36.09 -55.14 -129.7 10 5.9
2009 3 30 7 13 7.28 56.55 -152.74 21 6
2009 4 3 17 54 50.35 -27.84 -66.59 174 5.7
2009 4 4 18 39 17.16 -55.98 -27.73 87 5.5
2009 4 6 1 32 39 42.33 13.33 8 6.3
2009 4 7 17 47 37 42.28 13.46 15 5.5
2009 4 8 6 26 54.68 -58.1 -6.26 10 5.6
2009 4 16 14 57 6.2 -60.2 -26.86 20 6.7
2009 4 28 19 54 35.05 52.67 -35.03 10 5.6
2009 5 2 2 19 12.47 54.53 -161.52 9 5.6
2009 5 7 22 28 52.56 -55.71 -124.58 10 5.5
2009 5 16 18 22 26.93 56.45 -152.43 20 5.9
2009 5 17 19 24 20.1 82.52 -8.63 6 5.5
2009 5 24 9 57 11.08 -4.05 -103.97 6 5.6
2009 5 29 1 4 38.41 18.37 -106.54 11 5.5
2009 5 30 6 47 54.05 -60.42 -26.11 10 5.5
2009 6 3 21 37 37.32 19.55 -109.17 6 5.6
2009 6 5 13 39 10.16 -35.42 -104.4 15 5.7
2009 6 6 20 33 28.83 23.86 -46.1 14 6
2009 6 9 22 42 38.95 -55.06 -126.65 10 5.6
2009 6 10 23 13 21.08 -41.72 -84 10 5.7
2009 6 16 20 5 56.99 -54.37 5.87 10 6.1
2009 6 22 19 28 5.16 61.94 -150.7 64 5.5
2009 6 27 15 45 49.15 -33.2 -15.94 13 5.6
2009 7 3 11 0 14.63 25.13 -109.75 10 6
2009 7 7 19 11 46.71 75.35 -72.45 19 6.1
2009 7 8 19 23 37.73 -36 -102.69 12 6
2009 7 25 1 43 40.71 59.29 -143.66 10 5.6
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Tabla A-5.: Continuación eventos 2009
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2009 7 31 10 9 46.31 -56.5 -143.18 10 5.7
2009 8 1 13 33 29.95 -56.23 -124.3 10 6.1
2009 8 3 17 55 22.71 28.9 -113 10 5.5
2009 8 3 17 59 56.17 29.04 -112.9 10 6.9
2009 8 3 18 40 50.1 29.31 -113.73 10 6.2
2009 8 5 9 13 12.3 29.61 -113.79 10 5.8
2009 8 12 14 50 14.25 -57.66 -25.25 28 5.5
2009 8 12 18 0 52.69 -27.89 -66.67 173 5.5
2009 8 13 3 46 53.49 -26.76 -114.26 10 5.5
2009 8 20 6 35 4.43 72.2 0.94 6 6
2009 9 10 19 46 3.87 -29.93 -111.82 10 5.5
2009 9 17 23 21 38.52 -29.14 -112.27 10 6.2
2009 9 18 18 46 8.34 19.27 -108.48 10 5.6
2009 9 21 8 30 13.98 71.04 -7.67 10 5.6
2009 9 24 7 16 19.75 18.82 -107.35 10 6.3
2009 10 6 1 59 39.29 -4.53 -104.91 10 5.7
2009 10 6 17 22 50.88 18.8 -107.53 10 5.5
2009 10 13 5 37 23.69 52.75 -167 24 6.5
2009 10 13 20 21 53.2 52.6 -167.12 14 6.4
2009 10 15 0 13 33.08 52.85 -166.75 20 5.6
2009 10 27 0 4 46.23 -59.96 -65.16 10 6
2009 11 4 18 41 44.36 36.15 -33.87 10 5.9
2009 11 6 8 49 52.15 -23.44 -64.46 5 5.5
2009 11 17 15 30 45.4 52.13 -131.4 3 6.6
2009 11 17 15 37 42.29 52.1 -131.57 10 5.9
2009 11 18 1 42 47.74 -53.97 6.48 10 5.5
2009 11 20 19 31 26.11 -0.18 -18 5 5.5
2009 11 22 22 7 47.72 -39.64 -74.97 4 5.9
2009 11 23 6 8 39.6 18.08 -105.6 34 5.6
2009 12 3 6 12 32.49 -56.48 -122.32 10 6
2009 12 9 7 48 13.96 -54.71 -135.81 10 5.6
2009 12 9 16 0 43.33 -0.64 -21.07 10 6.4
2009 12 12 3 34 40.34 -17.55 -13.25 10 5.5
2009 12 16 3 40 23.7 -55.49 -26.9 10 5.5
2009 12 17 1 37 48.06 36.46 -9.9 19 5.6
2009 12 30 18 48 57.7 32.44 -115.17 9 5.9
2009 12 31 9 23 24.01 -59.4 -150.98 10 6
2009 12 31 9 29 44.9 -59.4 -151.03 10 5.6
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Tabla A-6.: Eventos utilizados para el cálculo de la función receptora año 2010
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2010 1 5 4 55 38.91 -58.17 -14.7 10 6.8
2010 1 6 16 38 35.94 -41.6 -16.57 10 5.6
2010 1 10 0 27 39.32 40.65 -124.69 29 6.5
2010 1 17 12 0 1.08 -57.66 -65.88 5 6.3
2010 1 21 8 3 22.7 8.27 -110.36 10 5.6
2010 1 26 15 22 6.23 -39.26 -15.9 10 5.7
2010 1 27 17 42 45.15 -14.1 -14.55 10 5.8
2010 1 30 19 21 27.47 -57.64 -141.46 10 5.6
2010 2 4 20 20 21.97 40.41 -124.96 23 5.9
2010 2 11 11 51 53.98 -40.59 -16.77 10 5.5
2010 2 12 12 3 38.83 -33.62 -68.79 148 5.8
2010 2 26 0 11 50.05 -55.76 -4.76 6 5.6
2010 2 27 6 34 11.53 -36.12 -72.9 22 8.8
2010 2 27 6 34 16.29 -54.03 -133.64 10 5.6
2010 2 27 6 47 23.59 -33.65 -72.03 35 5.6
2010 2 27 6 51 17.65 -31.66 -69.14 39 6
2010 2 27 6 52 34.02 -34.87 -72.61 35 6.2
2010 2 27 6 56 26.19 -34.35 -72.2 34 5.6
2010 2 27 7 5 5.7 -33.91 -72.11 35 5.8
2010 2 27 7 12 28.45 -33.88 -71.94 35 6
2010 2 27 7 23 15.97 -36.92 -73.59 35 5.6
2010 2 27 7 33 30.72 -38.03 -73.39 35 5.6
2010 2 27 7 34 30.94 -33.82 -72.13 35 5.5
2010 2 27 7 37 17.96 -36.87 -72.67 35 6
2010 2 27 7 40 46.8 -35.13 -72.18 32 5.5
2010 2 27 8 1 23.01 -37.77 -75.05 35 6.9
2010 2 27 8 13 14.5 -33.3 -71.58 35 5.6
2010 2 27 8 25 29.62 -34.75 -72.43 35 6.1
2010 2 27 8 31 3.96 -34.87 -72.43 35 5.7
2010 2 27 8 31 58.9 -33.03 -72.44 35 5.5
2010 2 27 8 48 5.54 -38.49 -75.33 35 5.6
2010 2 27 9 0 16.66 -33.44 -71.53 35 5.6
2010 2 27 9 59 20.38 -38.16 -73.65 35 5.8
2010 2 27 10 10 14.73 -33.72 -72.16 35 5.6
2010 2 27 10 30 36.4 -33.28 -71.96 35 6
2010 2 27 10 38 35.02 -38.19 -73.69 35 5.9
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Tabla A-7.: Continuación eventos 2010
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2010 2 27 12 3 27.57 -34.37 -73.96 35 5.5
2010 2 27 15 44 50.74 -36.13 -73.26 35 5.5
2010 2 27 15 45 37 -24.87 -65.6 10 6.3
2010 2 27 16 27 56.83 -37.78 -73.35 35 5.5
2010 2 27 17 11 49 -33.99 -71.81 35 5.5
2010 2 27 17 24 30.59 -36.35 -73.21 19 6.1
2010 2 27 17 43 37.22 -36.52 -73.05 38 5.5
2010 2 27 18 15 22.81 -37.52 -73.55 24 5.6
2010 2 27 18 23 11.44 -37.58 -73.7 35 5.7
2010 2 27 19 0 6.86 -33.42 -71.83 31 6.3
2010 2 27 19 54 28.69 10.84 -43.41 10 5.5
2010 2 27 23 2 2.22 -37.69 -72.83 45 5.9
2010 2 27 23 12 34.91 -34.7 -71.83 35 6
2010 2 28 1 8 23.17 -34.16 -71.95 31 5.9
2010 2 28 11 25 35.92 -34.9 -71.62 46 6.2
2010 2 28 19 48 37.94 -38.08 -73.63 35 5.9
2010 3 1 2 44 42.22 -35.04 -72.49 22 5.7
2010 3 3 17 44 25.04 -36.61 -73.36 20 6.1
2010 3 3 19 58 29.99 -33.41 -71.87 38 5.8
2010 3 4 1 59 48.67 -33.22 -72.12 24 6
2010 3 5 3 34 28.6 -34.55 -71.85 8 5.7
2010 3 5 9 19 36.38 -36.63 -73.22 29 6.1
2010 3 5 11 47 6.82 -36.67 -73.37 18 6.6
2010 3 7 7 5 23.96 -16.24 -115.3 14 6.3
2010 3 7 15 59 44.6 -37.99 -73.3 26 5.8
2010 3 7 22 0 35.6 -34.11 -71.98 9 5.6
2010 3 8 17 3 16.83 -25.71 -66.62 10 5.8
2010 3 10 12 20 58.92 -33.56 -72.3 35 5.5
2010 3 11 6 22 18.48 -57.28 -27.93 307 5.6
2010 3 11 14 39 43.95 -34.29 -71.89 11 6.9
2010 3 11 14 55 27.51 -34.33 -71.8 18 6.7
2010 3 11 14 58 15.13 -34.61 -71.99 35 5.6
2010 3 11 15 6 2.13 -34.47 -72 31 6
2010 3 11 20 11 20.4 -34.38 -71.98 8 5.6
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Tabla A-8.: Continuación eventos 2010
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2010 3 12 16 50 1.7 -34.23 -71.92 7 5.8
2010 3 13 10 34 43.36 -37.55 -73.46 35 5.8
2010 3 14 20 4 54.54 -38.53 -73.53 13 5.6
2010 3 14 22 33 20.68 -58.42 -23.57 40 5.6
2010 3 15 11 8 28.96 -35.8 -73.16 14 6.2
2010 3 16 2 21 57.94 -36.22 -73.26 18 6.7
2010 3 21 18 31 4.1 -36.34 -73.16 36 5.5
2010 3 26 14 52 7.23 -27.95 -70.82 42 6.3
2010 3 28 20 1 5.59 -55.14 -128.37 10 5.7
2010 3 28 21 38 28 -35.39 -73.39 29 6
2010 3 28 21 43 13.55 -35.41 -72.9 21 5.7
2010 4 2 22 58 7.56 -36.23 -72.88 24 6
2010 4 4 22 40 43.1 32.3 -115.28 4 7.2
2010 4 9 22 23 2.98 -28.56 -68.12 117 5.8
2010 4 10 6 29 59.87 -41.08 -89.89 7 5.8
2010 4 10 15 6 34.07 -25.68 -70.67 49 5.5
2010 4 11 22 8 12.79 36.97 -3.54 609 6.3
2010 4 13 20 27 0.64 -56.33 -27.31 100 5.5
2010 4 16 1 45 15.74 54.49 -161.04 34 5.7
2010 4 16 22 41 33.88 -37.46 -73.73 6 5.7
2010 4 16 23 15 36.44 -37.42 -73.67 24 5.7
2010 4 18 1 49 38.5 -37.16 -73.75 29 5.6
2010 4 23 10 3 6.18 -37.53 -72.97 32 6
2010 4 25 21 9 44.5 -55.61 -27.73 7 5.7
2010 5 2 14 52 39.53 -34.23 -71.88 10 5.9
2010 5 3 14 4 19.39 52.61 -163.69 7 5.5
2010 5 3 23 9 44.79 -38.07 -73.45 19 6.3
2010 5 5 9 38 23 -35.95 -103.06 10 5.9
2010 5 6 11 35 29.52 -55.72 -127.94 10 5.8
2010 5 7 17 46 13.94 44.36 -129.47 10 5.5
2010 5 19 10 30 10.4 -54.8 -135.25 10 6
2010 5 19 10 51 3.08 -54.84 -135.4 10 6
2010 5 20 0 44 58.62 -56.87 -143.13 10 5.6
2010 5 20 8 6 28.76 -39.06 -92.16 10 5.9
2010 5 22 6 15 17.4 -56.24 -139.16 15 5.7
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Tabla A-9.: Continuación eventos 2010
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2010 5 25 10 9 5.78 35.34 -35.92 10 6.3
2010 6 1 16 5 29.58 -36.82 -73.5 14 5.6
2010 6 2 1 49 3.94 -57.37 -26.45 127 5.9
2010 6 3 4 32 42.55 70.71 -14.38 10 5.6
2010 6 15 4 26 58.48 32.7 -115.92 5 5.8
2010 6 20 21 8 51.58 -36.13 -100.18 23 5.6
2010 6 28 0 59 47 -37.91 -75.04 28 5.6
2010 6 29 1 40 0.59 -37.84 -73.28 17 5.5
2010 7 7 23 53 33.53 33.42 -116.49 14 5.5
2010 7 14 8 32 21.49 -38.07 -73.31 22 6.6
2010 7 14 15 5 50.4 -38.22 -73.23 35 5.8
2010 7 17 6 7 42.89 -24.72 -69.84 49 5.5
2010 7 18 5 56 44.93 52.88 -169.85 14 6.6
2010 7 18 19 48 4.54 52.81 -169.72 10 6
2010 7 19 8 20 30.21 52.65 -169.33 10 5.6
2010 7 20 17 19 50.29 -29.03 -13.1 10 5.8
2010 7 26 17 31 31.26 -24.05 -66.82 193 5.6
2010 7 28 11 31 46.47 52.67 -169.41 10 5.6
2010 7 31 11 36 56.59 -0.76 -16.02 10 5.5
2010 8 2 3 30 2.89 7.1 -34.21 10 5.8
2010 8 5 6 1 47.44 -37.44 -73.28 18 5.9
2010 8 24 2 11 59.09 18.8 -107.19 10 6.1
2010 9 9 7 28 1.72 -37.03 -73.41 16 6.2
2010 9 14 23 32 1.7 21.49 -105.93 16 5.6
2010 9 27 0 8 45.96 57.69 -32.76 11 5.5
2010 9 30 0 26 10 -36.25 -74.26 20 5.8
2010 10 20 4 9 42.82 24.54 -109.1 10 5.8
2010 10 20 4 15 34.82 24.47 -109.14 10 5.9
2010 10 20 6 58 14.05 24.47 -109.02 10 5.8
2010 10 21 2 49 56.04 -34.74 -73.72 10 5.9
2010 10 21 17 53 13.09 24.69 -109.16 10 6.7
2010 10 23 3 9 15.05 -56.7 -141.95 10 5.7
2010 10 23 5 58 27.73 -37.74 -73.36 15 5.5
2010 10 26 2 8 29.17 -41.49 -85.75 10 5.6
2010 10 28 2 22 25.27 23.08 -108.45 10 5.6
2010 10 30 15 18 33.07 -56.59 -142.29 10 6.4
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Tabla A-10.: Continuación 2010
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2010 11 12 19 1 29.97 -35.96 -102.21 10 5.8
2010 11 21 4 36 31.44 -54.97 -131.48 10 6
2010 11 27 2 44 52.69 10.29 -43.13 10 5.8
2010 12 5 21 44 35.89 -36.3 -101.02 12 5.9
2010 12 7 4 27 22.04 -57.93 -7.47 10 5.9
2010 12 7 5 31 3.85 -58.02 -7.5 10 5.7
2010 12 8 5 24 35.26 -56.41 -25.74 29 6.3
2010 12 20 15 15 8.67 10.17 -103.98 10 5.9
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Tabla A-11.: Eventos utilizados para el cálculo de la función receptora años 2011-2012
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2011 1 1 9 56 58.12 -26.8 -63.14 576 7
2011 1 2 20 20 17.78 -38.35 -73.33 24 7.2
2011 1 10 6 2 51.95 -35.59 -73.06 24 5.9
2011 1 22 1 27 29.33 15.22 -104.47 10 5.5
2011 1 29 6 55 26.13 70.94 -6.68 6 6.2
2011 2 2 0 38 17.78 54.97 -160.46 35 5.9
2011 2 5 16 11 39.68 -37.62 -73.45 28 5.8
2011 2 11 20 5 30.79 -36.47 -73.12 27 6.9
2011 2 11 23 39 21.31 -37.2 -73.2 15 5.9
2011 2 12 1 17 1.41 -37.03 -72.95 16 6.1
2011 2 12 2 53 15.1 0.08 -17.02 10 5.6
2011 2 13 8 51 34 -36.56 -73.18 20 5.8
2011 2 13 10 35 6.74 -36.65 -73.18 17 6
2011 2 13 13 44 36.45 -36.56 -73.28 18 5.5
2011 2 14 3 40 9.92 -35.38 -72.83 21 6.7
2011 2 21 6 58 36.41 -27.15 -64.69 12 5.6
2011 2 28 1 29 25 -37.36 -73.69 31 5.8
2011 2 28 11 4 16.49 -59.23 -17.01 10 5.6
2011 2 28 23 42 17.44 -29.47 -112.06 9 5.5
2011 3 1 0 53 46.34 -29.7 -111.98 10 6
2011 3 6 14 32 36.08 -56.42 -27.06 87 6.5
2011 3 11 0 14 48.33 -53.21 -117.84 10 5.7
2011 3 12 13 25 59.84 25.21 -109.82 12 5.5
2011 3 16 22 36 16 -32.56 -71.73 32 5.5
2011 3 22 13 31 28.51 -33.1 -15.98 10 5.8
2011 4 17 1 58 49.31 -27.6 -63.2 556 5.7
2011 4 22 5 12 48 -37.9 -73.9 19 5.6
2011 4 24 21 9 32.69 -35.7 -16.99 10 5.6
2011 4 24 22 44 15.8 -35.42 -16.96 10 5.6
2011 4 26 11 7 27.04 16.85 -99.47 11 5.5
2011 4 28 13 7 43.85 10.13 -103.61 10 5.8
2011 5 5 14 13 1.58 55.09 -160.54 39 5.7
2011 5 5 16 57 36.61 55.02 -160.69 36 5.8
2011 5 10 15 5 22.18 -4.74 -105.59 10 5.5
2011 5 10 16 45 45.11 -4.7 -105.51 10 5.5
2011 5 13 3 36 50.49 -59.44 -151.35 10 5.7
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Tabla A-12.: Continuación eventos 2011-2012
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2011 5 15 13 8 13.06 0.57 -25.65 10 6.1
2011 5 21 0 16 25.56 -56.07 -27.11 48 5.9
2011 6 1 12 55 22.38 -37.58 -73.69 21 6.3
2011 6 5 10 25 15 -35 -72.19 32 5.5
2011 6 7 5 18 32.43 -44.18 -16.04 10 5.6
2011 6 10 15 32 48.95 -6.73 -122.73 10 5.5
2011 6 19 11 5 29.56 -54.89 -129.49 10 5.5
2011 6 20 16 36 1.16 -21.7 -68.23 128 6.4
2011 6 29 5 36 46 -33.91 -72.34 19 5.5
2011 7 8 5 53 3.81 0.96 -26.42 10 5.6
2011 7 11 15 51 23.5 -49.93 -114.08 10 5.7
2011 7 14 8 52 31.57 -38.24 -93.77 10 5.5
2011 7 15 13 26 2.95 -60.76 -23.52 10 6.1
2011 7 16 0 26 12.64 -33.82 -71.83 20 6
2011 7 16 19 59 12.89 54.79 -161.29 36 6.1
2011 7 23 2 56 51.35 -29.33 -69.71 103 5.5
2011 7 23 6 28 34.63 54.69 -161.15 22 5.5
2011 7 26 17 44 20.38 25.1 -109.53 12 6
2011 7 27 23 0 30.32 10.8 -43.39 10 5.9
2011 7 28 19 50 20.06 -35.77 -73.12 35 5.7
2011 8 10 23 45 43.04 -7.04 -12.62 10 6
2011 8 14 1 29 39.34 -1.34 -14.65 10 5.6
2011 8 16 20 24 3.61 -57.23 -25.44 43 5.7
2011 8 21 12 38 53.78 -56.43 -27.49 130 5.6
2011 8 23 17 51 4.59 37.94 -77.93 6 5.8
2011 8 28 10 10 19.49 -24.53 -115.94 10 5.6
2011 8 31 12 17 27.01 43.59 -28.9 10 5.5
2011 9 2 13 47 9.64 -28.4 -63.07 577 6.7
2011 9 3 4 48 57.31 -56.45 -26.85 84 6.4
2011 9 3 16 20 41 -38.44 -74.91 12 5.8
2011 9 9 19 41 34.15 49.53 -126.89 22 6.4
2011 9 14 7 3 51 -32.7 -71.8 37 5.8
2011 9 20 2 40 22.69 -4.53 -105.21 10 5.7
2011 9 23 19 2 48.92 -9.05 -109.53 10 5.9
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Tabla A-13.: Continuación eventos 2011-2012
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LATITUD LONGITUD PROF Mw
2011 9 28 22 40 15.41 -37.95 -73.71 27 5.6
2011 10 6 0 39 32.85 57.89 -32.49 10 5.5
2011 10 6 11 12 31.2 -24.14 -64.2 21 5.9
2011 10 9 18 1 49.33 -50.09 -113.91 10 5.6
2011 10 10 5 18 11.07 -25.44 -116.2 9 5.5
2011 10 13 4 14 0.92 43.46 -127.12 22 5.6
2011 11 1 12 32 0.43 19.83 -109.21 10 6.3
2011 11 2 14 59 27.94 -55.29 -128.84 10 6.1
2011 11 11 10 41 37.48 -55.98 -124.44 10 6
2011 11 29 3 29 0.12 -1.6 -15.45 10 5.9
2011 12 7 22 23 9.73 -27.9 -70.92 20 6.1
2011 12 11 14 72 5.9 17.84 -99.96 54 6.5
2011 12 11 9 54 55.2 -56.01 -28.18 116 6.2
2011 12 16 12 54 25.37 -45.77 -76.06 10 5.8
2012 1 15 13 40 16.4 -60.97 -56.07 10 5.9
2012 1 15 13 40 19.54 -60.95 -56.11 8 6.6
2012 1 15 14 21 31.37 -60.88 -55.97 10 6
2012 1 22 5 34 2.08 -56.76 -25.15 13 6
2012 1 23 16 5 52.98 -36.41 -73.03 20 6.1
2012 2 15 3 31 20.62 43.63 -127.52 11 5.8
2012 3 5 7 46 9.82 -28.23 -63.24 550 6.1
2012 3 17 19 50 24.39 -34.79 -107.56 31 5.8
2012 3 20 18 2 47.88 16.54 -98.21 20 7.4
2012 3 25 22 37 7 -35.183 -71.792 34.8 7.1
2012 3 26 18 12 54 10.198 -104.03 9.9 6
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Tabla A-14.: Eventos utilizados para el cálculo de la función receptora, estación BOCO.
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
1994 7 25 22 0 22.98 -56.36 -27.36 81 6.6
1994 8 19 10 2 51.83 -26.64 -63.42 563 6.5
1994 8 29 17 36 20.81 -0.40 -19.17 10 5.8
1994 9 1 15 15 53.08 40.40 -125.68 10 7.0
1994 10 11 1 37 20.37 -32.10 -71.45 47 5.8
1994 10 27 17 45 58 43.51 -127.43 20 6.3
1994 12 10 16 17 38.51 18.14 -101.38 48 6.5
1995 1 4 6 28 39.07 -56.06 -123.23 10 6.0
1995 2 19 4 3 16.19 40.56 -125.54 10 6.4
1995 5 9 12 29 57.67 -53.97 -134.30 10 5.9
1995 5 23 22 10 11.84 -55.94 -3.36 10 6.8
1995 5 31 16 8 40.25 18.96 -107.42 33 6.4
1995 6 30 11 58 56.88 24.69 -110.23 10 6.2
1995 7 30 5 11 23.63 -23.34 -70.29 45 8.0
1995 8 18 2 16 25.99 -55.93 -28.83 41 6.2
1995 8 23 13 14 42.43 -56.88 -141.65 12 6.3
1995 8 28 10 46 12.06 26.09 -110.28 12 6.6
1995 10 9 15 35 53.91 19.06 -104.21 33 8.0
1995 10 12 16 52 53 18.81 -104.02 16 6.0
1995 11 1 0 35 32.70 -28.91 -71.42 19 6.7
1996 1 22 23 19 57.45 -60.61 -25.90 10 6.2
1996 2 16 9 44 58.41 -1.50 -15.28 10 6.6
1996 2 18 23 49 28.16 -1.27 -14.27 10 6.6
1996 2 22 13 40 53.47 -33.67 -71.67 43 6.0
1996 3 30 13 5 17.43 52.21 -168.73 33 6.3
1996 4 19 0 19 31.19 -23.94 -70.09 49 6.6
1995 5 31 16 8 40.25 18.96 -107.42 33 6.4
1996 6 8 23 19 15.17 51.49 -178.13 33 6.5
1996 6 10 15 24 56 51.48 -176.85 26 7.3
1996 7 3 16 48 27.57 -23.38 -70.40 33 5.9
1996 7 15 21 23 34.08 17.60 -100.96 18 6.8
1996 8 18 7 16 10.84 0.70 -30.02 10 5.8
105
Tabla A-15.: Eventos utilizados para el cálculo de la función receptora, estación BCIP.
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF Mw
2007 8 20 22 42 29.1 8.04 -39.25 10.00 6.5
2007 7 21 15 34 52.6 -22.15 -65.78 289.50 6.3
2007 11 14 15 40 53.0 -22.19 -69.84 60.00 7.7
2007 12 19 9 30 30.9 51.50 -179.47 56.30 7.2
2007 8 15 20 22 11.1 50.32 -177.55 9.00 6.4
2007 11 15 15 3 11.0 -22.74 -70.21 37.80 6.2
2008 2 8 9 38 14.1 10.67 -41.90 9.00 6.9
2008 2 23 15 57 24.8 -57.11 -23.60 35.00 6.8
2008 6 30 6 17 44.8 -58.22 -22.10 19.00 6.9
2008 5 23 19 35 34.9 7.31 -34.90 9.00 6.5
2008 4 24 12 14 49.9 -1.18 -23.47 10.00 6.4
2008 10 19 5 10 36.0 -21.75 -173.91 42.60 7.1
2008 2 4 17 1 30.9 -20.17 -70.04 43.50 6.3
2009 4 16 14 57 06.2 -60.20 -26.86 20.00 6.7
2009 9 29 17 48 10.9 -15.49 -172.10 18.00 8.1
2009 3 19 18 17 37.8 -23.02 -174.78 10.00 7.9
2009 8 3 17 59 56.1 29.04 -112.90 10.00 6.8
2009 6 6 20 33 28.8 23.86 -46.11 14.00 6.0
2009 8 30 14 51 32.8 -15.22 -172.57 11.00 6.6
2010 1 17 12 0 01.0 -57.66 -65.88 5.00 6.3
2010 1 5 4 55 38.9 -58.17 -14.70 10.00 6.8
2010 1 27 17 42 45.1 -14.10 -14.55 10.00 5.8
2010 1 10 0 27 39.3 40.65 -124.69 29.30 6.5
2010 2 4 20 20 21.0 40.43 -124.93 11.20 6.0
2010 4 4 22 40 43.1 32.30 -115.28 4.00 7.2
2010 7 14 8 32 21.4 -38.07 -73.31 22.00 6.5
2010 7 18 5 56 49.8 52.97 -169.50 35.00 6.7
2010 10 8 3 26 13.9 51.42 -175.43 20.60 6.4
2011 3 6 14 32 36.0 -56.42 -27.06 87.70 6.5
2011 6 24 3 9 39.6 52.04 -171.84 46.80 7.4
2011 10 21 17 57 17.6 -28.94 -176.05 39.80 7.6
2012 3 25 22 37 06.0 -35.20 -72.22 40.70 7.1
2012 9 26 23 39 58.9 51.58 -178.20 40.50 6.9
2012 10 28 3 4 10.5 52.77 -131.93 17.50 7.7
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Tabla A-16.: Eventos utilizados para el cálculo de la función receptora, estación OTAV.
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2004 11 2 10 2 12.8 49.28 -128.77 10.00 6.6
2006 1 4 8 32 31.8 28.10 -112.07 10.00 6.7
2004 7 19 8 1 48.9 49.68 -126.94 22.00 6.3
2004 6 28 9 49 47.0 54.80 -134.25 20.00 6.8
2001 1 10 16 2 42.0 57.09 -153.62 33.00 6.7
2006 1 2 6 10 49.2 -60.93 -21.58 10.00 7.4
2000 12 20 11 23 57.0 -38.89 -74.36 33.00 6.3
2004 9 6 12 42 59.5 -55.31 -28.87 10.00 6.4
2001 4 13 15 33 53.5 -59.72 -25.59 26.00 6.2
2004 10 26 22 53 07.8 -57.11 -24.71 10.00 6.2
2005 12 22 12 20 02.9 -54.72 -135.87 10.00 6.3
2004 5 3 4 36 51.6 -37.64 -73.20 30.00 6.6
2000 10 5 13 39 11.6 31.73 -40.96 10.00 6.0
2004 7 11 23 46 12.4 -20.25 -127.01 10.00 6.1
2004 6 15 11 16 31.9 -38.81 -73.06 37.90 5.6
2000 9 26 6 17 52.4 -17.18 -173.93 56.00 6.4
2002 2 10 1 47 06.2 -55.91 -29.00 193.4 5.9
2000 10 25 5 26 38.8 -34.61 -109.65 10.00 6.0
2005 5 12 11 15 35.3 -57.38 -139.23 10.00 6.5
2004 8 28 13 41 29.8 -34.90 -70.28 10.00 6.4
2000 10 25 19 0 17.4 -34.68 -109.46 10.00 6.1
2004 7 8 19 54 33.8 -25.06 -115.96 10.00 5.9
2000 9 11 17 17 53.4 -15.88 -173.69 115.4 6.3
2005 4 2 12 52 36.8 78.51 5.99 10.00 5.6
2004 9 11 21 52 38.3 -57.98 -25.34 63.90 6.1
2004 9 28 17 24 15.0 35.81 -120.35 6.70 4.7
2010 1 5 4 55 39.41 -58.17 -14.69 13 6.8
2010 1 10 0 27 39.32 40.65 -124.69 29 6.5
2010 1 17 12 0 01.08 -57.66 -65.88 5 6.3
2010 2 27 6 34 11.53 -36.12 -72.90 22 8.8
2010 3 5 11 47 06.82 -36.67 -73.37 18 6.6
2010 3 11 14 55 27.51 -34.33 -71.80 18 7.0
2010 3 16 2 21 57.94 -36.22 -73.26 18 6.7
2010 4 4 22 40 43.10 32.30 -115.28 4 7.2
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Tabla A-17.: Continuación sismos utilizados para OTAV.
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
2010 7 18 5 56 44.93 52.88 -169.85 14 6.7
2010 10 8 3 26 13.71 51.37 -175.36 19 6.4
2010 12 8 5 24 35.26 -56.41 -25.74 29 6.3
2011 1 2 20 20 17.78 -38.35 -73.33 24 7.2
2011 2 11 20 5 30.91 -36.42 -72.96 26 6.9
2011 3 6 14 32 36.08 -56.42 -27.06 87 6.5
2011 6 1 12 55 22.38 -37.58 -73.69 21 6.3
2011 7 26 17 44 20.38 25.10 -109.53 12 6.0
2011 7 27 23 0 30.32 10.80 -43.39 10 5.9
2011 9 2 10 55 53.59 52.17 -171.71 32 6.9
2011 9 2 13 47 09.62 -28.40 -63.03 578 6.7
2011 9 3 4 48 57.31 -56.45 -26.85 84 6.4
2011 9 9 19 41 34.15 49.53 -126.89 22 6.4
2011 11 1 12 32 00.43 19.83 -109.21 10 6.3
2011 12 7 22 23 09.73 -27.90 -70.92 20 6.1
2011 12 11 1 47 25.90 17.84 -99.96 54 6.5
2011 12 11 9 54 55.20 -56.01 -28.18 116 6.2
2012 1 23 16 4 52.98 -36.41 -73.03 20 6.1
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Tabla A-18.: Eventos utilizados para el cálculo de la función receptora, estación SDV.
AÑO MES DIA HORA MIN SEG LAT. LON. PROF. Mw
1994 9 1 15 15 53.2 40.41 -125.65 10.00 7.0
1995 7 30 5 11 23.5 -23.36 -70.31 47.00 8.1
1995 5 23 22 10 11.8 -55.95 -3.36 10.00 6.8
1995 2 19 4 3 16.1 40.56 -125.54 10.00 6.4
1995 9 14 14 4 31.4 16.78 -98.60 23.00 7.4
1995 3 26 2 16 16.1 -55.86 -28.21 77.00 6.3
1995 8 3 1 57 19.9 -23.06 -70.59 16.80 6.4
1995 5 31 16 8 40.2 18.96 -107.42 33.00 6.4
1995 10 9 15 35 53.9 19.06 -104.21 33.00 8.0
1995 10 12 16 52 53.0 18.81 -104.02 16.10 6.0
1996 9 5 8 14 14.4 -22.12 -113.44 10.00 6.9
1996 6 8 23 19 15.1 51.49 -178.13 33.00 6.5
1996 6 10 4 3 35.4 51.56 -177.63 33.00 7.9
1997 5 1 11 37 36.1 18.99 -107.35 33.00 6.9
2000 5 12 18 43 18.1 -23.55 -66.45 225.00 7.2
2000 11 7 0 18 04.9 -55.63 -29.88 10.00 6.8
2000 4 23 9 27 23.3 -28.31 -62.99 608.50 7.0
2000 5 12 18 43 18.1 -23.55 -66.45 225.00 7.2
2004 9 6 12 42 59.3 -55.37 -28.98 10.00 6.8
2004 6 28 9 49 47.0 54.80 -134.25 20.00 6.8
2008 6 30 6 17 43.9 -58.16 -21.89 10.00 6.7
2009 2 28 14 33 06.3 -60.53 -24.80 15.00 6.3
2009 8 3 17 59 56.1 29.04 -112.90 10.00 6.8
2010 2 27 6 34 11.5 -36.12 -72.90 22.90 8.8
2010 3 11 14 39 43.9 -34.29 -71.89 11.00 6.9
2010 1 10 0 27 39.3 40.65 -124.69 29.30 6.5
2011 1 2 20 20 16.8 -38.36 -73.28 16.90 7.1
2011 6 24 3 9 39.4 52.05 -171.84 52.00 7.3
2011 9 2 10 55 54.4 52.18 -171.68 35.50 7.1
2011 9 9 19 41 35.0 49.47 -126.97 25.90 6.7
2012 9 26 23 39 58.9 51.58 -178.20 40.50 6.9
2012 10 28 3 4 10.5 52.77 -131.93 17.50 7.7
2006 1 2 6 10 49.2 -60.93 -21.58 10.00 7.4
2006 1 8 11 34 52.6 36.25 23.50 37.70 6.7
B. Anexo: Lista de estaciones
sismológicas
Tabla B-1.: Ubicación de las estaciones utilizadas en este estudio
ESTACIÓN LAT. LON. ELEVACIÓN (msn) SISMÓMETRO
ANIL 4.491 -75.4 2300 CMG-3T
BCIP 9.166 -79.83 61 STS-2
BOCO 4.616 -74.11 3114 GEOTECH KS-54000
BRR 7.11 -73.71 137 STS-2
CAP2 8.64 -77.35 229 CMG-3ESP
CHI 4.63 -73.73 3140 STS-2
FLO2 1.58 -75.65 365 CMG-3ESP
GCUF 1.226 -77.345 3800 CMG-3ESP
HEL 6.19 -75.52 2815 CMG-3ESP
MAP 4.004 -81.56 137 STS-2
MARA 2.84 -75.95 2207 CMG-3ESP
MON 8.77 -75.66 500 STS-2
OTAV 0.23 -78.45 3510 STS-1
PCON 2.327 -76.39 4294 CMG-3ESP
POP2 2.32 -76.68 1869 CMG-3T
PRA 3.71 -74.89 468 STS-2
ROSC 4.86 -74.33 3020 CMG-3ESP
RREF 4.9 -75.34 4743 CMG-3ESP
RUS 5.89 -73.08 3697 CMG-3T
SOTA 2.13 -76.6 3795 CMG-3ESP
SDV 8.88 -70.63 1620 STS-1
TUM 1.84 -78.73 50 STS-2
URI 11.7 -71.99 68 STS-2
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2007.
[6] Castaño, P., Franco, E., Rengifo, F., Calculo de la función receptora en la estación
sismológica de banda ancha el Rosal, Publicación interna, INGEOMINAS, 2007.
[7] Cediel, F., R. P. Shaw, and C. Caceres (2003). Tectonic assembly of the northern An-
dean block, in The circum-Gulf of Mexico and the Caribbean: Hydrocarbon habitats,
basin formation, and plate tectonics, AAPG Memoir 79, 1–34.
[8] Corredor, F. (2003). Seismic strain rates and distributed continental deformation in the
northern Andes and three-dimensional seismotectonics of northwestern South America,
Tectonophysics 372, 147–166.
[9] Cortés, M., and J. Angelier (2005). Current states of stress in the northern Andes as
indicated by focal mechanisms of earthquakes, Tectonophysics 403, 29–58.
[10] Cruz A., Inversión global con algoritmos genéticos y cristalización simulada, aplicada
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[11] Dimate, C., L. A. Rivera, A. Taboada, B. Delouis, A. Osorio, E. Jimenez, A. Fuenza-
lida, A. Cisternas, and I. Gomez (2003). The 19 January 1995 Tauramena (Colombia)
earthquake: Geometry and stress regime, Tectonophysics 363, 159–180.
Bibliograf́ıa 111
[12] Dueker, K. G., and A. F. Sheehan, Mantle discontinuity structure from mid-point
stacks of converted P to S waves across the Yellowstone Hotspot Track, J. Geophys.
Res., submitted, 1997.
[13] Ewing J. A., Ewing, M., Geophysical Measurements in the Western Caribbean Sea and
in the Gulf of Mexico. Jour. Geoph. Res. 65, N 12. P. 4087-4126, 1960.
[14] Frederiksen, A.W., Bostock, M.G. (2000). Modelling teleseismic waves in dipping an-
isotropic structures. Geophys. J. Int., 141, 401-412.
[15] Freymueller, J.T., Kellog, J.N., Vega, V., 1993. Plate motions in the North Andean
region. J. Geophys. Res. 98, 21853– 21893
[16] Fluh E. R., Milkereit B., Meissner R., Meyer R. P., Ramirez J. E., Quintero C., Udias
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godinu 1909. Godina IX, dio IV. - polovina 1. Potres od 8. X. 1909.
[46] Mohsen, A., R. Hofstetter, G. Bock, R. Kind, M. Weber, K. Wylegalla, and G. Rump-
ker, A receiver function study across the Dead Sea transform, Geophysical Journal
International, 160 (3), 948–960, 2005.
[47] Montes C., Guzman G., Bayona G., Cardona C., Valencia A., Jaramillo C., Clockwise
rotation of the Santa Marta massif and simultaneous Paleogene to Neogene deformation
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